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Resumo 
 
É estudada a formação e evolução de brisas e depressões térmicas recorrendo a um conjunto 
de simulações numéricas idealizadas, realizadas com o modelo numérico de mesoscala WRF. 
Em particular, é estudada a depressão térmica que se forma frequentemente no Verão sobre a 
Península Ibérica. À excepção do caso da simulação real, os efeitos da humidade, nuvens, 
precipitação, gelo e neve são desprezados nestas simulações, e usa-se uma aproximação do 
plano-f. As condições iniciais são homogéneas na horizontal, sendo os perfis verticais das 
variáveis baseados em perfis verticais estáveis num ponto sobre o Oceano Atlântico que está 
afastado de terra, num dia de Verão. Não estão portanto representadas as condições sinópticas 
nas simulações idealizadas. 
As simulações começam por uma situação altamente idealizada em que a Península Ibérica 
(PI) é representada por uma ilha quadrada de 810 km de lado no centro de um domínio de mar. 
Partindo desta simulação são criadas novas simulações, nas quais vai sendo acrescentado 
realismo progressivamente, com o objectivo de compreender o efeito na formação e evolução da 
depressão térmica Ibérica (DTI) da latitude, do escoamento de fundo, da forma real da linha de 
costa e das massas de terra adjacentes e da topografia real. Finalmente é corrida uma simulação 
incluindo todas as parametrizações físicas e campos de variáveis realistas, com o intuito de 
compreender quais as limitações das aproximações feitas. 
Os resultados obtidos, na ausência de escoamento sinóptico, mostraram boa concordância 
com as conclusões da teoria linear relativamente à variação com a latitude da extensão 
horizontal da circulação de brisa e à relação de fase entre aquecimento e circulação. Mostraram 
também que existe uma assimetria na intensidade do aquecimento entre dia e noite, tanto no 
equador como a 40º N. Esta assimetria, em conjunto com o efeito de Coriolis, determinam a 
ausência de brisa terrestre no equador ao contrário do que acontece a 40º N. A introdução de um 
escoamento de fundo geostrófico de oeste é responsável por uma maior advecção de ar frio 
marítimo, causando uma diminuição da intensidade do escoamento de brisa marítima, dos 
gradientes de temperatura e de pressão (particularmente na costa oeste), assim como a 
deslocação da depressão térmica para este. 
A introdução da geometria real da linha de costa e das massas de terra adjacentes à PI, 
provocam uma assimetria no escoamento e nos gradientes de pressão e temperatura entre as 
linhas de costa da PI este e oeste assim como entre as linhas de costa norte e sul. Esta assimetria 
está associada às maiores pressões sobre o Atlântico (mesmo na ausência do anticiclone dos 
Açores) em relação ao Mediterrâneo, onde a depressão térmica do Sahara (DTS) tem uma 
influência importante. A circulação ciclónica em torno da PI, associada à DTI, não fecha por 
completo devido à presença da DTS e de uma faixa de terra a nordeste da PI, na região dos 
Pirenéus. 
Na ausência de orografia, o escoamento sobre a PI organiza-se na forma de uma linha de 
convergência do lado de terra da linha de costa, correspondente à frente de brisa marítima. A 
orografia tem uma influência importante na intensidade da depressão térmica e no escoamento 
no interior da Península Ibérica, que passa organizar-se em linhas de convergência associadas às 
frentes de brisa marítima e às elevações orográficas. O movimento vertical na camada limite 
está intimamente ligado a estas linhas de convergência. Adicionalmente a presença de elevações 
topográficas na vizinhança da linha de costa provoca interacção entre brisas marítimas 
(terrestres) e de vale (montanha), podendo amplificar consideravelmente a intensidade do 
escoamento.  
 
Palavras chave: brisa, depressão térmica, meteorologia de mesoscala, escoamentos 
orográficos, camada limite.  
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Abstract 
 
The mesoscale numerical model WRF is used to study the formation and evolution of 
breezes and heat lows. In particular, the thermal low that frequently develops in the summer 
over the Iberian Peninsula is studied. With the exception of the real simulation, the effects of 
moisture, clouds, precipitation, ice and snow were neglected in these simulations, and an f-plane 
approximation is used. The initial conditions are horizontally homogeneous. The variables 
initial vertical profiles are based on stable vertical profiles from a grid point located over the 
Atlantic Ocean, far from land, in the summer. Thus, the synoptic situation isn’t represented in 
the idealized simulations. 
The simulations begin by a highly idealized situation, where the Iberian Peninsula is 
represented by a square island, with a side length of 810 km, in the centre of a sea domain. A 
series of new simulations is created based on this simulation, with progressively increasing 
realism, aiming to understand the effect that latitude, background flow, coastline shape and 
neighbor continents and orography have on the Iberian thermal low. Finally a simulation that 
has all physical parameterizations and initial real situation is created, with the purpose of 
understanding the limitations of the taken assumptions. 
In the absence of the synoptic flow, the results show good agreement with the linear theory 
conclusions concerning the variation of the horizontal extension of the breeze circulation with 
latitude and the phase relations between heating and circulation. They have also showed the 
existence of an asymmetry in the heating intensity between day and night, both at the equator 
and 40º N. This asymmetry, together with the Coriolis effect, is responsible for the absence of 
land breeze circulation at the equator, in opposition to what happens at 40º N. The introduction 
of a westerly geostrophic background flow increases the advection of cool maritime air, causing 
the decrease of the sea breeze intensity (particularly in the west coast), and the advection of the 
thermal low to the east. 
The introduction of the coastline real geometry and the Iberian Peninsula neighbor 
landmasses causes an asymmetry in the temperature and pressure gradients and in the flow, 
between the east and west coastlines as well as between the north and south coastlines. This 
asymmetry is related to the larger pressure values over the Atlantic (even in the absence of the 
Azores high), compared to the Mediterranean, where the Saharan thermal low exerts an 
important influence. The cyclonic circulation around the Iberian Peninsula is not a closed 
circulation, due to the presence of the Saharan thermal low and the land connection between the 
Iberian Peninsula and France, in the Pyrenees region. 
In the absence of orography, the flow over the Iberian Peninsula is organized in one line of 
convergence, located some kilometers inshore, that corresponds to the sea breeze front. The 
orography exerts an important influence in the intensity of the thermal low and on the flow in 
the interior region of the Iberian Peninsula, which becomes organized in convergence lines that 
are associated with sea breeze fronts and orographic elevations. The vertical movement in the 
boundary layer is closely related to these convergence lines. Additionally the presence of 
topographic elevations next to the coastline can cause an interaction between sea (land) breezes 
and valley (mountain) breezes, which can considerably amplify the intensity of the flow. 
 
 
Keywords: breezes, thermal low, mesoscale meteorology, orographic flow, boundary 
layer.  
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1. Introdução 
 
As depressões térmicas são perturbações quentes e pouco profundas que ocorrem sobre 
regiões continentais áridas e semi-áridas, onde há pouca evaporação à superfície. Formam-se 
essencialmente durante os meses mais quentes em latitudes baixas e médias-baixas, onde a 
quantidade de radiação solar tem os valores máximos, segundo Hoinka e Castro (2003) (HC03 
de aqui em diante). Segundo Rácz e Smith (1999), ocorrem em diversas zonas do planeta como 
são os casos do norte e sudoeste de África, oeste do Paquistão e norte da Índia, planalto de 
Qinghai-Xizang na China, Arábia Saudita, sudoeste da América do Norte, nordeste e noroeste 
da Austrália e Península Ibérica. A sua formação é devida a gradientes de aquecimento intensos 
à superfície causados por contrastes nas propriedades do solo. O mecanismo físico básico 
responsável pela geração de uma depressão térmica é a expansão vertical das camadas inferiores 
da atmosfera devido ao aquecimento convectivo, que produz divergência acima destas camadas. 
Esta divergência em altitude provoca a redução da pressão à superfície. 
No caso em que o contraste de aquecimento à superfície está associado a linhas costeiras, o 
escoamento atmosférico é caracterizado por circulações de mesoscala designadas por brisas 
costeiras (brisa marítima e brisa terrestre), que são um dos mais antigos temas de estudo da 
meteorologia, remontando as primeiras referências a este fenómeno à civilização grega (Soares, 
1996). No entanto foi apenas no século XVII que surgiu o primeiro trabalho publicado sobre o 
assunto, da autoria de Halley (1686) (in Rotunno, 1983), devendo-se a Buchan (1860) (in 
Soares, 1996) a formulação da primeira teoria para a causa da brisa marítima e terrestre que 
ainda é em boa parte apropriada. O primeiro estudo quantitativo surge apenas cerca de 2 séculos 
mais tarde, pertencendo a Davis et al. (1889) (in Rotunno, 1983). Desde então as brisas 
marítimas e terrestres, que são um fenómeno comum em regiões costeiras a todas as latitudes, 
têm sido estudadas de forma bastante extensiva através de inúmeros estudos analíticos, 
numéricos e, menos frequentemente, através de campanhas experimentais. Contributos 
importantes para a relativamente boa compreensão que se tem da física deste fenómeno são 
devidos a autores como Haurwitz (1947), Schmidt (1947), Defant (1951), Walsh (1974), Mak e 
Walsh (1976), Sun e Orlanski (1981), Rotunno (1983) e Dalu e Pielke (1989).  
Quando as circulações de brisa dominam o escoamento atmosférico numa região extensa 
podem dar origem à formação de depressões térmicas sobre o continente, com circulação 
ciclónica junto à superfície por rotação da brisa devido ao efeito de Coriolis (Miranda, 2001). É 
este o caso característico no Verão na Península Ibérica (PI), devido à sua geometria em 
conjunto com os solos semi-áridos no planalto central Ibérico. Forma-se então uma depressão 
térmica bem desenvolvida, quase concêntrica com a PI, que tem sido alvo de estudo por 
diversos autores, sendo um dos tipos de condições meteorológicas importantes da climatologia 
da península (Gaertner et al., 1993). As dimensões da Península Ibérica estão na gama de 
dimensões que geralmente são consideradas de mesoscala (meso-alpha, i.e. entre 200 e 2000 
km), de acordo com o definido por Orlanski (1975). Como tal, a depressão térmica gerada sobre 
a península é também de mesoscala. Gaertner et al. (1993) recorreram a simulações numéricas 
bidimensionais para estudar os factores mais importantes na determinação da intensidade da 
depressão térmica Ibérica (DTI). Portela e Castro (1996) usaram modelos de mesoscala 
tridimensionais para determinar que os meses com maior frequência de existência de depressões 
térmicas são Julho e Agosto, e concluíram também que os ventos do mar para terra aumentam 
de intensidade com a intensificação da depressão térmica, podendo ter valores superiores a 10 
ms-1 quando forçados a passar por regiões estreitas como vales de rios ou passagens entre 
montanhas. Este facto poderá ser importante por exemplo para escolher a localização de 
instalação de aerogeradores. Estes autores recorreram ainda a dados ECMWF (European Centre 
for Medium-Range Weather Forecasts) para estudar a localização, extensão horizontal e 
estrutura vertical da DTI. No entanto este estudo apresenta várias limitações, uma vez que 
apenas foram usados quatro anos de dados, os quais não são homogéneos, pois houve alterações 
no sistema de previsão e análise dos dados. HC03 estenderam este estudo a quinze anos (entre 
1979 e 1993) de dados ERA (ECMWF ReAnalysis project), os quais são homogéneos, sendo 
portanto os resultados de HC03 mais fiáveis que os de Portela e Castro (1996). 
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Millán et al. (1991) estudou o transporte de poluentes, concluindo que a convecção térmica 
associada à depressão térmica transporta poluentes para uma camada de estratificação estável 
onde estes podem ser advectados ao longo de grandes distâncias. Gaertner et al. (2001) 
mostraram que a convergência de ar marítimo é reforçada pela depressão térmica, o que pode 
dar um contributo importante para o balanço de água local nas regiões montanhosas no nordeste 
da Península durante o Verão. A DTI é o exemplo mais proeminente deste fenómeno na Europa, 
mas existem também fenómenos semelhantes sobre a Inglaterra e sobre os Alpes (Scherhag, 
1936, in HC03). 
O objectivo do presente trabalho é estudar a formação e evolução de brisas e depressões 
térmicas, dando particular atenção a depressão térmica sobre a Península Ibérica. Este estudo é 
realizado recorrendo à teoria linear de brisas e a simulações criadas usando um modelo 
numérico de mesoscala. O trabalho está organizado da seguinte forma: no capítulo 2 é 
apresentado o enquadramento teórico, incluindo uma descrição das circulações de brisa e um 
resumo da teoria linear de brisas. No capítulo 3 é descrito o modelo numérico utilizado e as 
simulações numéricas realizadas. No capítulo 4 são analisados os resultados das simulações 
numéricas, e as principais conclusões são apresentadas no capítulo 5. 
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2. Enquadramento Teórico 
 
2.1 Circulações de brisa costeira 
 
O mecanismo de geração da brisa marítima pode ser descrito da seguinte forma, baseada na 
descrição dada por Soares (1996): considere-se uma situação de céu limpo e de vento calmo ao 
princípio da manhã, na qual as superfícies isobáricas são aproximadamente horizontais. A 
grande capacidade calorífica da água em relação a qualquer tipo de solo terrestre faz com que a 
radiação solar aqueça a superfície terrestre de forma muito mais intensa do que a superfície do 
mar adjacente, tendo a variação da temperatura da superfície da água valores próximos de zero 
ao longo de um ciclo diurno (Stull, 1988). O facto de os solos terem uma baixa condutividade 
molecular impede que o sinal diurno de aquecimento se propague para longe da superfície 
(Stull, 1988). Consequentemente a superfície terrestre está mais quente do que a superfície do 
mar durante o dia. Assim o ar sobre o solo aquece mais e expande-se mais depressa do que o ar 
sobre o mar. Em condições hidrostáticas este efeito resulta num maior gradiente vertical da 
pressão no ar frio sobre o mar do que no ar quente sobre terra. Quer isto dizer que a uma altitude 
constante sobre os dois tipos de superfície a pressão é maior sobre terra do que sobre o mar. 
Este gradiente de pressão gera um escoamento fraco de (B) para (C) (Fig. 2.1). O ar, ao 
convergir em (C), leva a um aumento da pressão e consequentemente à subsidência do ar de (C) 
para (D) de forma a manter o equilíbrio hidrostático. Forma-se assim um gradiente horizontal 
inverso ao observado em altitude, dando origem à brisa marítima que se escoa de (D) para (A). 
Simultaneamente a divergência em (B) leva a uma diminuição da pressão local, originando um 
movimento ascendente de (A) para (B) de forma a restabelecer o equilíbrio hidrostático. 
 
 
Fig. 2.1. Esquema da circulação de brisa marítima. 
 
Durante a noite o solo terrestre arrefece rapidamente tornando-se, por vezes, mais frio do que 
a superfície do oceano. Origina-se assim uma circulação de sentido inverso à brisa marítima, 
com um escoamento junto à superfície de terra para o mar, designado por brisa terrestre, e com 
o respectivo escoamento de retorno em altitude. 
 
 
2.2. Brisas de vale e de montanha 
 
A topografia também pode dar origem a circulações de brisa. Tal como no caso da brisa 
marítima/terrestre a superfície funciona como fonte de aquecimento durante o dia e de 
arrefecimento durante a noite. A um dado nível, a atmosfera sobre o vale encontra-se longe do 
solo, sendo pouco afectada pelo ciclo diurno de aquecimento. Sobre a montanha, a esse mesmo 
nível, a atmosfera está em contacto directo com a superfície, trocando calor com esta. Então, 
durante o dia a montanha comporta-se como uma fonte de aquecimento, devido à absorção da 
radiação solar que aquece o ar junto à superfície terrestre. Este ar torna-se então mais quente do 
que o ar na atmosfera livre sobre o vale à mesma altitude, criando gradientes horizontais de 
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temperatura significativos. Gera-se assim uma circulação, análoga à circulação de brisa 
marítima, com ar mais fresco vindo do vale junto à superfície: a brisa de vale (vento anabático). 
Em altitude existe o respectivo escoamento, sobre o vale há subsidência e sobre a encosta há 
movimente ascendente. Durante a noite, a montanha é uma fonte de arrefecimento, dando 
origem a uma circulação inversa, com ar mais fresco descendo a encosta junto à superfície da 
montanha para o vale: a brisa de montanha (vento catabático).  
 
 
2.3 Teoria linear de brisas 
 
A teoria linear permite estudar analiticamente os fenómenos de brisa desde que sejam feitas 
um certo número de aproximações. Embora algumas destas aproximações possam ser pouco 
realistas, a teoria linear permite analisar diversas características das circulações de brisa (e de 
outras circulações) de uma forma qualitativa e não quantitativa. As equações linearizadas 
bidimensionais do momento linear, da termodinâmica e da continuidade apresentadas por 
Rotunno (1983), nas quais não se considera a existência de qualquer humidade, topografia, 
gradientes meridionais ou escoamento de fundo (      	 são: 

           (2.1) 

         (2.2) 

           (2.3) 

         (2.4)      (2.5) 
As variáveis u, v e w referem-se, respectivamente, às perturbações das componentes zonal, 
meridional e vertical da velocidade do vento,  é a perturbação do geopotencial e b é a 
perturbação da flutuação que é definida como    ′, onde θ’ é a perturbação da temperatura 
potencial e θ0 é uma temperatura potencial de referência (a temperatura potencial é definida 
como   	    	   ′  	). O parâmetro f corresponde ao parâmetro de Coriolis 
e N corresponde à frequência de Brunt-Väisälä definida como    ! ""#$%&. Os termos em λ 
correspondem a termos de atrito, sendo λ um coeficiente de atrito de Rayleigh que foi 
determinado de forma “empírica” a partir dos resultados das simulações com o modelo WRF 
como tendo um valor de cerca de 2,2x10-5 s-1. O símbolo Q representa a função de aquecimento, 
que corresponde aos fluxos diabáticos de calor. Esta função de aquecimento pode ser separada 
num produto da sua dependência espacial H(x,z) pela sua dependência temporal, a última das 
quais se considera como sendo uma exponencial complexa de frequência ω igual à frequência 
diurna'(  )*+,+, '-.%): 
  	  / 	0123  (2.6) 
Temos então um aquecimento periódico no tempo, cujo máximo se considera ocorrer às 
1200 TU (tempo universal) à semelhança do que ocorre nas simulações do WRF que serão 
analisadas, correspondendo esta hora a ωt=0. Considera-se que N é constante e define-se uma 
função de corrente 4 tal que   565#  e    5657 , a qual pode ser separada nas sua componentes 
real e imaginária 4  48  94:	. Adicionalmente considera-se apenas a parte real como 
correspondendo à solução física. É então possível combinar as Eqs. (2.1)–(2.5) numa só 
equação para a função de corrente, semelhante à Eq. (5.8) no artigo de Dalu e Pielke (1989) (ver 
anexo A.1): 
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 48  ;  (< 48  =( >4:  4: ?  / @AB'(	 (2.7) 
A partir da Eq. (2.7), Dalu e Pielke (1989) mostraram que a resposta a um gradiente 
horizontal de aquecimento, que no presente caso é causado pelo contraste terra-mar, será na 
forma de uma circulação de brisa. A solução desta equação depende crucialmente do parâmetro C      (. Segundo Dalu e Pielke (1989), no caso de a>0 a solução da Eq. (2.7) será 
elíptica, o que implica que o escoamento estará confinado à vizinhança da região do forçamento 
(a linha de costa) e terá uma extensão horizontal relativamente pequena. Por outro lado, se a<0, 
a solução da Eq. (2.7) será hiperbólica, o que implica que o escoamento já não estará confinado 
à região de forçamento, apresentando uma grande extensão horizontal e havendo propagação de 
ondas gravítico-inerciais a partir da região do forçamento. 
A evolução temporal da circulação de brisa marítima pode ser estudada por um método 
análogo ao utilizado por Rotunno (1983), que define uma circulação idealizada C, com dois 
braços horizontais e dois verticais: 
D  E ;  	  F 	<GHI7J.I  E ;F   	  F  	<
HI
#J G (2.8) 
Considerando que os braços verticais estão suficientemente afastados da região do 
forçamento, i.e. a uma distância superior à espessura da camada limite h segundo Niino (1987), 
então podemos usar a aproximação hidrostática e podemos desprezar os braços verticais em 
relação aos braços horizontais da circulação (Rotunno, 1983). Com estas duas aproximações, 
derivando C duas vezes em ordem ao tempo e usando as Eqs. (2.1)–(2.6) é possível chegar a 
uma nova expressão para C (ver dedução no anexo A.2): 
D  K     (	0123    (	  L(
 =(01M23.)N    (	  L(?E ;/∞   	  /∞  	<H∞#J G 
(2.9) 
Esta expressão permite estudar a relação de fase entre a circulação de brisa marítima e o 
aquecimento. Para compreender esta relação recorremos a dois exemplos: o primeiro para a 
latitude de 40ºN e o segundo para o equador. A 40ºN vem que a>0 se λ=2,2x10-5 s-1 ou menor. 
Comecemos por considerar que não existe atrito (ou seja λ=0): então o segundo termo do lado 
direito da Eq. (2.9) anula-se. Sobra apenas o 1º termo que corresponde a um termo em fase com 
a função de aquecimento. Temos portanto o máximo da circulação em simultâneo com o 
máximo do aquecimento que é às 1200 TU (curva a vermelho na Fig. 2.2a). 
 
 
Fig. 2.2. Relações de fase entre as circulações de brisa (C) nos casos sem atrito (vermelho) e com atrito (azul), para a 
latitude 40ºN (a) e para o equador (b). A intensidade da circulação está normalizada, de modo a tomar um valor 
absoluto máximo de 1. 
 
Considerando λ=2,119x10-5 s-1 o segundo termo de (2.9) deixa de ser zero, o que 
corresponde a acrescentar uma componente à circulação que está atrasada de π/2 em relação ao 
a) b) 
6 
 
aquecimento. O resultado é um atraso da circulação total em relação ao aquecimento que é 
inferior a π/2, passando o máximo de C a ser durante a tarde (curva a azul na Fig. 2.2a). 
Considerando agora o caso do equador temos que a<0 para os mesmos valores do coeficiente de 
atrito do caso anterior. Na ausência de atrito o segundo termo do lado direito da Eq. (2.9) anula-
se sobrando apenas o primeiro termo, que é agora negativo. Consequentemente, a circulação 
está desfasada de π em relação ao aquecimento sendo o máximo de C às 0000TU para um 
máximo do aquecimento às 1200 TU (curva a vermelho na Fig. 2.2b). Mais uma vez, 
acrescentar atrito corresponde a acrescentar uma componente à circulação que está atrasada de 
π/2 em relação ao aquecimento, o que vai, neste caso, diminuir o atraso total da circulação em 
relação ao aquecimento, sendo agora o máximo de C por volta das 2100 TU (curva a azul na 
Fig. 2.2b). É preciso notar que, devido às aproximações feitas na teoria linear, os seus resultados 
deverão apenas ser usados de forma qualitativa e não quantitativa. Na Fig. 2.2 observa-se que a 
teoria linear prevê uma brisa terrestre (que corresponde a uma circulação negativa)  de 
intensidade igual à brisa marítima o que, como se verá na secção 4, não corresponde aos 
resultados obtidos com o modelo WRF. 
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3. Modelo numérico e simulações 
 
O modelo numérico utilizado para criar as simulações apresentadas neste trabalho foi o 
modelo de mesoscala da PSU/NCAR (Pennsylvania State University/National Centre for 
Atmospheric Research) denominado Weather Research and Forecast - Advanced Research 
WRF (WRF-ARW) versão 2.2 cuja descrição detalhada é dada por Skamarock et al. (2007).  
Em todas as simulações o modelo foi corrido no seu modo de casos reais não-hidrostáticos. 
A resolução horizontal usada foi de 10 km tanto na direcção zonal como meridional. Na vertical 
o domínio tem cerca de 20km, nos quais existem 41 níveis η (definidos de acordo com (3.1)), 
desigualmente espaçados de forma a ter melhor resolução na camada limite. 
O  PQ  PQ3PQR  PQ3 (3.1) 
Na expressão (3.1) ph é a componente hidrostática da pressão, phs e pht são os valores de ph 
nas fronteiras inferior (à superfície) e superior (topo do domínio) respectivamente. Estas 
coordenadas seguem o terreno, correspondendo η=1 à superfície e η=0 ao topo do domínio 
(Fig. 3.1) 
 
 
Fig. 3.1 As coordenadas η no modelo WRF (fonte: Skamarock et al., 2007). 
 
A grelha usada por este modelo tem um deslocamento Arakawa-C que corresponde a ter as 
velocidades horizontais em pontos intermédios em relação aos escalares (que constituem a 
grelha termodinâmica) de acordo com o que está representado na Fig. 3.2a. Na vertical são os 
escalares e as velocidades horizontais que estão a níveis intermédios em relação à velocidade 
vertical de acordo com o que está representado na Fig. 3.2b. 
 
Fig. 3.2 Grelha horizontal (a) e vertical (b) do modelo WRF, com deslocamento ARAKAWA-C. θ representa as 
quantidades escalares (fonte: Skamarock et al., 2007). 
 
No presente trabalho são apresentados vários tipos de simulações realizadas com o modelo 
WRF, as quais se encontram resumidas na tabela 3.1. A ideia essencial na criação destas 
a) b) 
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simulações foi começar por situações altamente idealizadas e acrescentar detalhes (realismo) 
progressivamente, tentando compreender a influência de factores como a latitude, o escoamento 
de fundo, a forma real da linha de costa e a topografia na formação e evolução de brisas e de 
depressões térmicas. 
À excepção de PI_REAL, as simulações apresentadas na tabela 3.1 apenas foram forçadas 
com as condições iniciais deixando-se depois o modelo correr durante um período superior a 10 
dias. Este facto levantou vários problemas de instabilidade numérica, que foram mitigados no 
trabalho prévio de teste das simulações, o qual é apresentado de forma resumida na secção 3.1.  
 
Nome Latitude 
Forma da 
linha costeira 
Escoamento de 
fundo 
Topografia 
Água (na 
atmosfera e 
solo 
terrestre) 
Resolução 
Horizontal 
IQ_0º 0º Ilha quadrada Não Não Não 10 km 
IQ_40º 40ºN Ilha quadrada Não Não Não 10 km 
IQ_40º_Ug1 40ºN Ilha quadrada 1ms-1 de oeste Não Não 10 km 
IQ_40º_Ug4 40ºN Ilha quadrada 4ms-1 de oeste Não Não 10 km 
PI_F 40ºN 
Geometria 
real 
Não Não Não 
10 km 
PI_FT 40ºN 
Geometria 
real 
Não Sim Não 
10 km 
PI_REAL 40ºN 
Geometria 
real 
Situação real Sim Sim 
10 km 
Tabela 3.1 Simulações numéricas realizadas no âmbito do presente trabalho. 
 
Quando o modelo WRF é corrido para casos reais forçando apenas as condições iniciais, só é 
possível usar 3 tipos de condições de fronteira laterais - abertas, simétricas ou periódicas – as 
quais podem ser combinadas de várias formas entre as 4 fronteiras laterais. No presente trabalho 
usaram-se condições de fronteira abertas nas quatro fronteiras lateiras em todas as simulações à 
excepção das simulações com escoamento de fundo numa ilha quadrada (IQ_40º_Ug1 e 
IQ_40º_Ug4). Nestas duas simulações foram usadas condições de fronteira abertas a este e oeste 
e condições de fronteira simétricas (para todas as variáveis, excepto a velocidade perpendicular 
à fronteira, conforme descrito em Skamarock et al., 2007) a norte e sul de forma a manter os 
gradientes de pressão meridionais (ver secção 3.2). A escolha das condições de fronteira foi em 
parte devida a testes realizados anteriormente (ver secção 3.1) e em parte devida ao facto de, na 
presença da geometria real das linhas de costa, o uso de condições de fronteira periódicas 
introduzir forçamentos erróneos na região oeste do domínio, onde está o Oceano Atlântico, 
causados pela presença do continente Europeu junto à fronteira este. 
No modelo WRF estão disponíveis diversas opções para as parametrizações físicas as quais 
estão descritas em Skamarock et al. (2007). Na tabela 3.2 estão listadas todas as 
parametrizações físicas usadas nas simulações apresentadas no presente trabalho. As 
parametrizações de microfísica e de física de cumulus só foram usadas na simulação PI_REAL. 
A escolha destas parametrizações entre as várias opções disponíveis no modelo teve como 
critérios as descrições e sugestões dadas na documentação do modelo (Skamarock et al., 2007), 
as escolhas de parametrizações de trabalhos anteriores semelhantes (Neumann e Mahrer, 1971 e 
1974; Rácz e Smith, 1999; Reichmann e Smith, 2003; Spengler et al., 2005), a comparação dos 
resultados do modelo usando as diversas parametrizações disponíveis com os resultados obtidos 
por Rácz e Smith (1999) e a estabilidade numérica da simulação. Estes dois últimos pontos 
foram analisados realizando diversas simulações no WRF, que constituíram um trabalho prévio 
ao trabalho aqui apresentado, cujos principais resultados e conclusões são apresentados na 
secção 3.1. 
Não foi utilizada a opção de actualização da temperatura da superfície do mar (SST) tendo 
esta sido mantida constante ao longo de todas as simulações com um valor de 20,5ºC, 
representativo das SST do Oceano Atlântico algumas centenas de quilómetros da costa durante 
o Verão. A actualização da SST no modelo WRF exigia dados reais, tempo computacional 
extra, complicações adicionais à física do sistema e não é essencial quando estamos a estudar 
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circulações atmosféricas causadas por gradientes térmicos, em que se pode considerar que a 
temperatura da água varia muito mais lentamente do que a temperatura do solo terrestre e do ar, 
devido à grande capacidade calorífica da água. 
 
Parametrização Física Nome do esquema usado 
Esquema de solo 5-layer thermal diffusion 
Radiação de longo c.d.o. RRTM 
Radiação de curto c.d.o. Dudhia Shortwave 
Camada de superfície Similarity Theory (MM5) 
Camada Limite Planetária Yonsei University (YSU) PBL 
Fecho de Turbulência Filtro espacial de 2ª ordem em superfícies 
coordenadas 
Microfísica Kessler 
Física de Cumulus Kain-Fritsch 
Tabela 3.2. Parametrizações físicas do modelo WRF usadas nas simulações apresentadas neste trabalho (tabela 3.1). 
A descrição detalhada destas parametrizações pode ser encontrada em Skamarock et al. (2007). 
 
 
3.1 Pré-simulações 
 
Nesta secção é apresentado, de forma resumida, um trabalho realizado previamente ao 
trabalho cujos resultados são apresentados na secção 4. Este trabalho prévio consistiu na 
realização de diversas simulações no WRF em condições idênticas às do artigo Rácz e Smith 
(1999), com o objectivo de escolher as melhores opções de parametrizações físicas a usar no 
WRF e validar os resultados obtidos com este modelo. Esse trabalho de preparação não será 
apresentado aqui na íntegra pois é bastante extenso. No entanto serão apresentados alguns 
resultados importantes obtidos nesse estudo que foram depois usados para a criação das 
simulações no WRF analisadas. 
Tal como referido anteriormente a instabilidade numérica é um problema em simulações que 
apenas são forçadas com as condições iniciais e depois deixadas correr durante um período de 
vários dias. Os coeficientes de difusão turbulenta são um aspecto importante para resolver 
problemas de instabilidade (Neumann, e Mahrer, 1974). No modelo WRF o coeficiente de 
difusão turbulenta vertical é estimado internamente pelo esquema de camada limite. Já a forma 
de calcular o coeficiente de difusão turbulenta horizontal é determinada pelo utilizador, sendo 
possível usar este parâmetro para reduzir a instabilidade atribuindo-lhe um valor constante 
bastante elevado (relativamente aos valores calculados pelo modelo se usarmos um fecho não 
constante) à semelhança do que foi feito por outros autores (Neumann e Mahrer, 1974; Rácz e 
Smith, 1999; Reichmann e Smith, 2003; Spengler et al., 2005). Este valor elevado do 
coeficiente de difusão funciona como um filtro para comprimentos de onda curtos, devido à 
forte difusão horizontal que introduz. Na Fig. 3.3 pode-se ver a evolução da pressão à superfície 
(psfc) numa simulação em tudo semelhante à simulação IQ_40º (ver secção 3.2) excepto que a 
resolução horizontal é de 100km (em vez de 10km) e a latitude é 20ºN. A curva a azul 
corresponde a um ponto sobre o mar, que está muito afastado da ilha. A curva a vermelho 
corresponde ao ponto no centro do domínio (que é também o centro da ilha). Um valor 
constante relativamente pequeno do coeficiente de difusão resulta numa simulação instável ao 
fim de alguns dias de simulação, não permitindo que seja atingido o ciclo diurno repetido que se 
pretende (Fig. 3.3a). O mesmo acontece quando se usa um fecho de 1ª ordem de Smagorinsky 
(Fig. 3.3b), embora os resultados melhorem um pouco. Mas quando se usa um valor elevado do 
coeficiente de difusão, consegue-se obter o ciclo diurno repetido ao longo dos dias, apenas com 
uma deriva muito ligeira (Fig. 3.3c). A resolução horizontal tem influência nestes resultados. 
Como tal foram feitos alguns testes adicionais para a resolução de 10 km pretendida, 
continuando-se a obter os resultados mais estáveis com um fecho com um valor constante 
elevado do coeficiente de difusão horizontal (não mostrado). Este tipo de filtro deixa de 
produzir bons resultados quando é introduzida uma topografia realista, optando-se nesses casos 
a usar um fecho de 1ª ordem de Smagorinsky, que produz resultados melhores na presença de 
topografia. 
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Outro método importante para controlar a instabilidade numérica foi a introdução de uma 
camada de absorção (“esponja”) com 5 km de espessura no topo do domínio, de forma a 
minimizar as reflexões na fronteira superior.  
 
 
Fig. 3.3. Evolução temporal da pressão à superfície (psfc) ao longo das simulações preliminares para um coeficiente de 
difusão horizontal constante com um valor de 450 m2s-1 (a) e 3x105 m2s-1 (c) e para um fecho de 1ª ordem de 
Smagorinsky (b). A psfc no centro da ilha está representada a vermelho e a psfc sobre o mar (perto do canto do 
domínio, longe de terra) está representada a azul. 
 
 
3.2 Ilha quadrada 
 
O ponto partida das simulações realizadas no modelo WRF, com intuito de estudar a 
formação e evolução de brisas e depressões térmicas, é uma situação em que se tem uma ilha 
quadrada com 810  km de lado no centro de um domínio de mar (Fig. 3.4). Esta ilha representa, 
em primeira aproximação, a Península Ibérica (PI de aqui em diante). O domínio também é um 
quadrado, tendo 3610 km de lado. 
 
Fig. 3.4. Mapa horizontal do domínio para as simulações com uma ilha quadrada. O mar está representado a azul e a 
terra a castanho. 
 
Por uma questão de simplicidade não se considerou qualquer topografia (estando todo o 
domínio ao nível médio do mar), é feita a aproximação do plano-f e não se consideram os 
efeitos da humidade, nuvens, precipitação ou gelo e neve. Como tal não são usadas 
parametrizações para a microfísica ou física de cumulus. As restantes parametrizações físicas 
c) 
a) b) 
x (km) 
y (km) 
11 
 
apresentadas na tabela 3.2 foram usadas. O coeficiente turbulento horizontal é considerado 
como tendo um valor constante elevado (da ordem de 104 m2s-1) pelas razões explicadas na 
secção anterior. 
  Os campos iniciais de variáveis nesta simulação foram editados recorrendo ao software 
Matlab de forma a obter campos idealizados homogéneos na horizontal, e os perfis verticais 
baseiam-se em dados reais do dia 25/08/2005 (disponibilizados gratuitamente em 
http://www.mmm.ucar.edu) em pontos sobre o Oceano Atlântico, correspondendo a situações 
estaticamente estáveis (Fig. 3.5). Também os dados da linha de costa, topografia e uso do solo 
foram retirados da mesma fonte. 
Nesta ilha quadrada o uso do solo é idealizado, representando um solo semi-árido sem 
qualquer humidade. O uso do solo é homogéneo sobre toda a porção de terra, correspondendo a 
porção restante do domínio a mar. 
 
Fig. 3.5. Perfil inicial da temperatura potencial nas simulações com condições iniciais homogéneas na horizontal. 
Este perfil baseia-se em perfis reais, em pontos sobre o Oceano Atlântico, do dia 25/08/2005 disponibilizados 
gratuitamente em http://www.mmm.ucar.edu. 
 
Estas simulações com uma ilha quadrada basearam-se nos estudos feitos por Rácz e Smith 
(1999), Reichmann e Smith (2003) e Spengler et al. (2005), que fizeram simulações 
semelhantes mas nas quais a ilha quadrada representa a Austrália e como tal se encontra a uma 
latitude de 20ºS, sendo a sua dimensão consideravelmente maior do que no presente caso. 
A partir deste domínio idealizado com uma ilha quadrada criaram-se 4 simulações 
diferentes: as duas primeiras sem escoamento de fundo, sendo a primeira no equador (IQ_0º) e a 
segunda a uma latitude de 40ºN (IQ_40º), correspondente à latitude média da PI. As outras duas 
simulações com este domínio são ambas à latitude de 40ºN, nas quais foi incluído um vento 
geostrófico de oeste praticamente homogéneo, no 1º caso de cerca de 1ms-1 (IQ_40º_Ug1) e no 
segundo caso de cerca de 4ms-1 (IQ_40º_Ug4).  
O vento geostrófico zonal (ug) pode ser definido como: !   ST PU (3.2) 
Onde ρ é a densidade, p a pressão e os restantes símbolos foram definidos anteriormente. Para 
introduzir o escoamento de fundo geostrófico nas simulações do WRF é introduzido um 
gradiente meridional de pressão nas condições iniciais. Para o caso da pressão à superfície (psfc) 
este gradiente é definido como: PRVWU  !PRVWX"YRVW  (3.3) 
Onde Rd (=287,04 J kg
-1 K-1) é a constante dos gases para o ar seco e Tsfc é a temperatura da 
superfície. Relembrando que na definição do domínio se considerou que os campos iniciais são 
homogéneos na horizontal (à excepção da pressão nas simulações com vento geostrófico), então 
apenas psfc varia nesta expressão. Integrando a Eq (3.3) obtemos uma expressão para a psfc em 
função de y: 
PRVWU	  PZ[\' ] !UX"YRVW^ (3.4) 
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Por conveniência define-se a origem do eixo dos yy nesta expressão como sendo a fronteira sul 
do domínio, onde psfc tem um valor p0 que se definiu como sendo 1016 hPa. Existe então uma 
diminuição exponencial da psfc para norte, de forma a produzir um vento geostrófico de oeste. 
Nos níveis acima da superfície é usada a aproximação hidrostática para determinar a pressão: P   PX"Y (3.5) 
A Eq. (3.5) também pode ser integrada para obter uma expressão para p em função de z, em 
cada coluna vertical sobre cada ponto da grelha do domínio: 
PU 	  PRVW_	Z[\' 
 X"`Ya (3.6) 
Onde psfc(y) é dada por (3.4) e representa a pressão à superfície na base da coluna atmosférica 
que se está a considerar. <T> é a temperatura média da camada, definida como a média entre os 
valores da temperatura no nível em que se pretende calcular e do nível imediatamente abaixo.  
Se derivarmos o vento geostrófico zonal (3.2) em relação a z obtemos: !   ST  
PU  ST T PU (3.7) 
Recorrendo ao equilíbrio hidrostático e à lei dos gases ideias (p=ρRdT), (3.7) pode ser 
simplificada na forma (ver Anexo B): !  SY Y ! (3.8) 
De (3.8) conclui-se que o vento geostrófico zonal varia na vertical devido ao efeito da variação 
vertical da temperatura. Este efeito foi tomado em consideração na inicialização do domínio e 
como tal o vento geostrófico zonal inicial não é exactamente homogéneo, tendo uma ligeira 
variação na vertical (Fig. 3.6). 
 
Fig. 3.6 Perfil vertical inicial da componente zonal do vento geostrófico (ug) para a simulação IQ_40º_Ug1. 
 
É preciso ter em consideração que estes cálculos para determinar os campos iniciais na 
presença de vento geostrófico são altamente idealizados e não tiveram em conta diversos 
factores. O atrito, a heterogeneidade do domínio (terra e mar) e as condições de fronteira são 
provavelmente os factores mais importantes que foram desprezados. É fácil compreender que o 
atrito terá um efeito considerável no campo do vento, causando heterogeneidades tanto na 
vertical como na horizontal. Por exemplo de acordo com a teoria da similaridade de Monin-
Obukhov (Stull, 1988), a qual é usada na camada superficial no modelo WRF, na presença de 
atrito o perfil do vento pode ser aproximado por um perfil vertical de crescimento logarítmico a 
partir da superfície. Também as variações horizontais nas propriedades do solo (incluindo a 
rugosidade) que ocorrem entre os dois tipos de solo presentes no domínio – terra e mar – 
deverão causar heterogeneidades no campo do vento. Portanto nunca deveremos ter um vento 
homogéneo (ou quase homogéneo) numa situação em que exista atrito à superfície.  
Determinar analiticamente um campo do vento que considerasse todos os factores relevantes 
seria muito trabalhoso e como tal optou-se por outra forma de o fazer: foi feita uma pré-
simulação, sem quaisquer fluxos radiativos ou de calor, que foi deixada correr durante cerca de 
10 dias para que o modelo atingisse um estado de quase-equilíbrio para as condições iniciais 
com um gradiente meridional de pressão e o vento geostrófico correspondente. Em seguida a 
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simulação foi recomeçada a partir desse ponto de paragem, mas agora com os fluxos ligados, 
considerando-se o início da simulação como o instante em que são ligados os fluxos radiativos e 
de calor, após a pré-simulação. A evolução dos campos do vento zonal a vários níveis η é 
mostrada na Fig. 3.7a e as evoluções da psfc em dois pontos (um sobre o mar e outro sobre terra) 
são mostradas na Fig. 3.7b. Estes dois gráficos são referentes à simulação IQ_40º_Ug1, sendo o 
caso da simulação IQ_40º_Ug4 análogo e como tal o procedimento foi igual. 
 
 
Fig. 3.7. Evolução temporal (em horas), ao longo da pré-simulação de IQ_40º_Ug1, da velocidade zonal no centro do 
domínio (que corresponde também ao centro da ilha) em diferentes níveis η (correspondendo k=1 o primeiro nível η, 
k=2 o segundo e por aí em diante até k=40 que corresponde ao topo do domínio na grelha termodinâmica). 
 
Na Fig. 3.7a observa-se claramente o efeito do atrito, que é mais pronunciado junto à 
superfície o que causa uma maior diminuição de ug nos níveis mais baixos (valores menores de 
k). Em altitude o valor de ug decresce menos no tempo mas tem valores iniciais menores devido 
à variação vertical de T, tal como foi explicado acima. Existe também uma ligeira variação dos 
valores da pressão sobre a qual as condições de fronteira deverão ter influência relevante. Na 
Fig. 3.8 é possível ver o campo da psfc no início da simulação (ou seja no fim da pré-simulação, 
no instante em que são ligados os fluxos). É possível observar que a psfc decresceu na fronteira 
sul do seu valor inicial de 1016 hPa, principalmente no caso do vento geostrófico de cerca de 4 
m s-1 (Fig. 3.8b) onde os gradientes meridionais de pressão são mais intensos. Esta redução 
deverá ser essencialmente causada pelas condições de fronteira, notando que esta combinação 
de condições de fronteira – abertas a este e oeste e simétricas a norte e sul – foi a que obteve um 
campo de pressão e vento mais próximo do desejado. De notar também que no caso do vento 
geostrófico de 1 ms-1 onde os gradientes meridionais são menos intensos, o campo da psfc após a 
pré-simulação é mais afectado pela presença da ilha no centro do domínio (Fig. 3.8a) 
 
 
Fig. 3.8. Mapa horizontal da pressão à superfície (em Pa) no início da simulações (após corrida a pré-simulação para 
estabilizar os campos) IQ_40º_Ug1 (a) e IQ_40º_Ug4 (b). 
 
O campo do vento zonal é nitidamente afectado pela presença da ilha e como tal apresenta 
algumas heterogeneidades horizontais. Os campos da velocidade zonal no início da simulação 
(fim da pré-simulação) no primeiro nível η estão representados na Fig. 3.9. No caso do vento 
b) a) 
a) b) 
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geostrófico de cerca de 1 ms-1 é visível uma redução drástica sobre a ilha devido ao atrito (Fig. 
3.9a). É interessante notar que o escoamento se intensifica sobre o mar nos lados norte e sul da 
ilha e existe uma zona de menores velocidades logo a jusante da ilha, voltando mais à frente ao 
seu valor homogéneo 0,8ms-1, o que sugere um escoamento a contornar a ilha, de forma análoga 
ao que acontece a um escoamento em torno de uma barreira orográfica (ver, por exemplo, Stull, 
1988). Também no caso de cerca de 4 m s-1 parece haver diminuição do vento zonal sobre a ilha 
e a jusante desta. Mas agora, sobre a ilha, a intensidade do vento não se aproxima de zero, 
mantendo um valor superior a 2,5 m s-1. A zona de menor velocidade a jusante da ilha prolonga-
se até à fronteira este. Este segundo caso é mais afectado pelas condições fronteira simétricas a 
norte e sul, que não conseguem manter a intensidade do vento homogénea quando nos 
aproximamos das fronteiras.   
 
 
 
Fig. 3.9. Mapa horizontal da velocidade zonal u em z=20 m no início das simulações (após corrida a pré-simulação 
para estabilizar os campos) IQ_40º_Ug1 (a) e IQ_40º_Ug4 (b). No eixo dos xx está representada a coordenada zonal 
em km (sendo 0 o centro do domínio e da ilha), no eixo dos yy está coordenada zonal em km e na escala de cores u 
em m s-1. 
 
 
 
3.3 Forma real sem topografia 
 
O passo seguinte do trabalho foi criar uma simulação (PI_F) na qual se substituiu a ilha 
quadrada pela forma real da linha de costa da PI e massas de terra vizinhas (Fig. 3.10). 
Adicionalmente foi usada uma representação realista do uso do solo, presente nos dados de 
input usados. As restantes aproximações assumidas na simulação IQ_40º foram mantidas nesta 
simulação. As parametrizações físicas nesta simulação são também iguais às usadas na 
simulação IQ_40º. 
  
Fig. 3.10. Mapa horizontal do domínio para as simulações com a forma real da PI. O mar está representado a azul e a 
terra a castanho. 
 
 
 
a) b) 
x (km) x (km) 
y (km) 
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3.4 Forma real com topografia 
 
No seguimento da simulação PI_F apresentada na secção anterior, vem a simulação PI_FT 
na qual se acrescentou a topografia (Fig. 3.11a) realista de acordo com os dados usados. 
Olhando para a Fig. 3.11 facilmente se percebe que a topografia é claramente alisada pela 
resolução horizontal de 10 km usada: por exemplo o máximo de altura da topografia sobre a PI 
nas simulações do WRF é cerca de 2200 km, mas na realidade só nos Pirinéus há cerca de 200 
picos acima dos 3000 m, tendo o pico mais alto dos Pirinéus 3404 m de altitude.  
Tal como foi referido anteriormente a introdução da topografia torna o modelo 
numericamente instável quando se usa um coeficiente de difusão constante de valor elevado. 
Usou-se então o fecho de 1ª ordem de Smagorinksy disponível no modelo WRF, que produz 
resultados bastante estáveis nesta simulação. 
 
Fig. 3.11. Mapa horizontal da altura da superfície acima do nível médio do mar em m (escala de cores) nas 
simulações em que é representada a topografia. 
 
 
3.5 Simulação real 
 
Finalmente criou-se uma simulação real (PI_REAL) na qual o modelo WRF é inicializado 
com os dados reais, nos quais se basearam as simulações anteriores, não editados. As dimensões 
e localização do domínio, o uso do solo e a topografia são idênticas às usadas na simulação 
PI_FT. Como os dados iniciais não são homogeneizados na horizontal, a simulação está sujeita 
às condições sinópticas existentes na região abrangida pelo domínio. Os campos de variáveis 
desta simulação são forçados na fronteira com dados de input a cada 6 horas, sendo apenas 
corrida durante um período de dois dias. São usadas todas as parametrizações apresentadas na 
tabela 3.2. Isto significa que, para além dos processos físicos representados em PI_FT, são 
também representados a humidade, nuvens, precipitação, gelo e neve.  
O campo da SST baseia-se no campo real no início da simulação, sendo mantido constante 
ao longo da simulação. Esta aproximação poderá não ser muito irrealista uma vez que a escala 
de tempo de variação das propriedades do oceano é muito superior à da atmosfera. Assim as 
variações verificadas no oceano ao longo de um dia (duração do período que será analisado) 
deverão ser muito menos importantes que as variações na atmosfera. Esta simulação foi criada 
com o intuito de comparar as simulações idealizadas com a situação real e tentar compreender a 
aplicabilidade das conclusões retiradas.  
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4. Análise dos resultados 
 
4.1 Ilha quadrada no equador 
 
Dada a dimensão da ilha quadrada considerada nas simulações do WRF (810 km de lado), 
podemos considerar que uma secção zonal a passar no centro da ilha está suficientemente 
afastada dos cantos da ilha para que os gradientes horizontais de temperatura e de pressão sejam 
essencialmente perpendiculares à linha de costa, tal como foi considerado na teoria linear 
(secção 2.3). Esta aproximação deixa de ser válida quando nos aproximamos dos cantos da ilha.  
Nesta secção são analisados os resultados da simulação do WRF com uma ilha quadrada no 
equador sem escoamento de fundo (IQ_0º). A força de Coriolis tem uma grande importância nas 
circulações de brisa longe do equador (Yan e Anthes, 1987). Como tal, no equador (onde f=0) 
será de esperar um escoamento consideravelmente diferente do caso a 40ºN, que será estudado 
na secção seguinte. 
Na Fig. 4.1, onde estão representadas secções zonais da velocidade zonal u a passar no 
centro da ilha, observa-se que existem duas circulações de brisa marítima associadas às duas 
linhas de costa meridionais, situadas em cerca de x= ± 400 km. No equador, devido à ausência 
do efeito de Coriolis, praticamente não existe componente paralela à linha de costa nesta secção 
zonal (ou seja v≈0 em y=0). 
 
 
 
Fig. 4.1. Secção zonal a passar no centro da ilha no equador da velocidade zonal u às 2100TU (a) e 0600TU (b) num 
dia do estado maduro da simulação IQ_0º. No eixo dos xx está representada a coordenada zonal em km (sendo 0 o 
centro do domínio e da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude em m e na escala de cores u em ms-1. 
 
 
Fig. 4.2. Evolução no tempo do fluxo de calor sensível à superfície no centro da ilha no equador a partir das 0600TU 
para um dia do estado maduro da simulação IQ_0º. 
 
Existe uma diferença relevante entre os resultados da teoria linear (secção 2.3) e a simulação 
IQ_0º: a teoria linear prevê a existência de uma brisa terrestre durante a noite, com intensidade 
igual à da brisa marítima durante o dia (Fig. 2.2). Mas em IQ_0º não se chega a formar brisa 
terrestre, mantendo-se a brisa marítima durante dia e noite (Fig. 4.1). Uma explicação para esta 
diferença é que na teoria linear foi usada uma função de aquecimento (que é proporcional aos 
fluxos diabáticos de calor) na qual a intensidade do aquecimento diurno é igual à intensidade do 
arrefecimento nocturno. Na Fig. 4.2 observa-se que tal não acontece nas simulações numéricas 
a) b) 
x (km) x (km) 
z (m) 
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do WRF, onde existe uma clara assimetria: o aquecimento diurno é muito mais intenso do que o 
arrefecimento nocturno. Este comportamento deverá representar melhor o que acontece na 
realidade, uma vez que durante a noite se forma uma camada limite atmosférica estável junto à 
superfície (Fig. 4.3b) que inibe a mistura turbulenta. De acordo com Stull (1988) o 
arrefecimento nocturno dá-se por processos radiativos e de condução, que são muito menos 
eficientes a transferir energia do que os processos turbulentos que ocorrem na camada de 
mistura que se forma sobre terra durante o dia (Fig. 4.3a). Yan e Anthes (1978) apontam uma 
causa semelhante para a não ocorrência de brisa terrestre no equador, mas afirmam que durante 
a noite o ar da camada limite sobre terra se mantém mais quente do que sobre o mar. Os 
resultados do modelo WRF não estão de acordo com esta afirmação, devido à existência da 
camada estável junto à superfície que é mais fria que o ar sobre o mar. Ou seja, a afirmação de 
Yan e Anthes apenas é válida acima da desta camada estável onde existe uma camada residual 
que é ligeiramente mais quente do que o ar sobre o mar (Fig. 4.3b). Tal como o gradiente de 
temperatura, a força de Coriolis também desempenha um papel muito importante na inversão do 
sentido da brisa devido ao seu efeito de deflexão do escoamento (Yan e Anthes, 1978).  
Nesta simulação IQ_0º as relações de fase entre circulação de brisa marítima e o 
aquecimento apresentam boa concordância com a teoria linear: para um máximo do 
aquecimento às 1200 TU (Fig. 4.2) temos um máximo de circulação de brisa marítima às 2100 
TU (Fig. 4.1a), tal como ocorreu para o modelo analítico (Fig. 2.2).  
 
 
Fig. 4.3. Secção zonal a passar no centro da ilha da perturbação da flutuação b’ (que corresponde à diferença entre b 
num ponto da secção e b na extremidade oeste da secção, ao mesmo nível vertical) às 1800TU (a) e às 0600TU (b), 
num dia do estado maduro da simulação IQ_0º. No eixo dos xx está representada a coordenada zonal em km (sendo 0 
o centro do domínio e também da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude (em m) e na escala de cores b’ (em 
m s-2). 
 
O movimento vertical situa-se essencialmente nas regiões de convergência da velocidade 
horizontal. Às 2100 TU a convergência e divergência de u são mais intensas na região da frente 
de brisa (Fig. 4.1a), tanto no escoamento de brisa marítima como no escoamento de retorno. 
Como consequência é nesta região que encontramos as maiores intensidades do movimento 
vertical ascendente e descendente (Fig. 4.4.a). Às 0600 TU existe convergência das frentes de 
brisa das várias costas no centro da ilha junto à superfície e divergência em altitude (Fig. 4.1b). 
Isto origina velocidades verticais particularmente intensas (Stull, 1988) a esta hora no centro da 
ilha, ascendentes junto à superfície e descendentes por cima (Fig. 4.4b). A maior altitude este 
padrão de w repete-se até cerca dos 10000 m, muito acima da circulação de brisa, que se estende 
no máximo até cerca de 3000 m. Este facto poderá indiciar a propagação de ondas gravíticas, 
prevista pela teoria linear. 
A extensão horizontal das circulações de brisa marítima no equador é muito grande (superior 
a 1000km) em ambas as costas, particularmente para o lado do mar. Este resultado está de 
acordo com o comportamento previsto pela teoria linear para o equador, onde a<0, e com os 
resultados de Yan e Anthes (1978) para uma simulação com uma costa rectilínea no equador 
sem escoamento de fundo. Esta grande extensão horizontal das circulações pode ser explicada 
b) a) 
x (km) x (km) 
z (m) 
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pela ausência da força de Coriolis e pelo facto de o valor do atrito sobre o mar ser muito 
pequeno. Como tal existe muito pouca oposição ao escoamento na horizontal. A velocidade 
vertical é praticamente nula sobre o mar, onde a atmosfera é bastante estável. É provável que o 
movimento vertical não seja suficiente para fechar totalmente a circulação, que então se propaga 
até às fronteiras do domínio, onde existem condições de fronteira abertas. Assim sendo, esta 
enorme extensão horizontal das circulações de brisa em IQ_0º é influenciada pelas condições de 
fronteira usadas e pelo balanço de massa, podendo não ser realista. 
  
 
Fig. 4.4. Secção zonal a passar no centro da ilha no equador da velocidade vertical w às 2100TU (a) e 0600TU (b) 
num dia do estado maduro da simulação IQ_0º. No eixo dos xx está representada a coordenada zonal em km (sendo 0 
o centro do domínio e da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude em m e na escala de cores w em ms-1. 
 
Em relação à propagação de ondas gravítico-inerciais (gravíticas no equador) os resultados 
não são conclusivos. Na componente vertical da velocidade existe a referida perturbação 
ondulatória vertical às 0600TU (Fig. 4.4b). Na componente zonal da velocidade (Fig. 4.5) 
observa-se que existem máximos de u na vizinhança da linha de costa e que em direcção ao 
largo parece existir um comportamento ondulatório, com propagação da perturbação de u na 
direcção contrária à do escoamento de brisa. Estes dois factos poderão também indiciar a 
propagação de ondas gravíticas, prevista pela teoria linear. Estas perturbações não existem a 
40ºN onde a>0 como se verá na secção seguinte. 
 
  
Fig. 4.5. Velocidade zonal u a cerca de z = 200m, em função de x, numa secção zonal que passa no centro da ilha, a 
diferentes horas de um dia do estado maduro da simulação IQ_0º. 
 
 
4.2 Ilha quadrada a 40ºN 
 
No caso da ilha quadrada a 40ºN (simulação IQ_40º) é introduzido o efeito de Coriolis, o que 
origina uma circulação ciclónica junto à superfície (por deflexão do escoamento de brisa 
marítima) e anticiclónica em altitude (por deflexão do escoamento de retorno), que são 
características das depressões térmicas quentes longe do equador (Fig. 4.7). O escoamento junto 
à superfície tem, durante o dia, uma componente do vento que sopra perpendicular à linha de 
costa, do mar para o interior da ilha (Fig. 4.6a), i.e. a brisa marítima. A brisa marítima apresenta 
a) b) 
x (km) x (km) 
z (m) 
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um máximo de intensidade (de cerca de 5,1ms-1) às 1800 TU o que está em razoável acordo com 
a teoria linear, que previa um máximo a meio da tarde. Na sua hora de máximo 
desenvolvimento (ou seja às 1800 TU), a brisa marítima tem uma espessura de cerca de 400m 
enquanto o escoamento de retorno em altitude tem uma espessura de cerca de 1000m, sendo o 
último muito menos intenso (cerca de 1,5ms-1) (Fig. 4.6).  
 
Fig. 4.6. Secções zonais a passar no centro da ilha a 40ºN da velocidade zonal u às 1800TU (a) e às 0600TU (b) num 
dia do estado maduro da simulação IQ_40º. No eixo dos xx está representada a coordenada zonal em km (x=0 
corresponde ao centro do domínio e também da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude em m e na escala de 
cores u em m s-1.  
 
 
Fig. 4.7. Secção zonal a passar no centro da ilha a 40ºN da velocidade meridional v às 1800TU (a) e às 0600TU (b) 
num dia do estado maduro da simulação IQ_40º. No eixo dos xx está representada a coordenada zonal em km (x=0 
corresponde ao centro do domínio e também da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude em m e na escala de 
cores v em m s-1. 
 
No campo da pressão à superfície (Fig. 4.8) observa-se a formação de uma depressão térmica 
concêntrica com a ilha. Esta depressão apresenta um ciclo diurno, com um mínimo da pressão 
no centro da ilha, que ocorre por volta das 1800 TU. Este resultado está em bom acordo com os 
resultados apresentados nos estudos de Portela e Castro (1996), de Gaertner et al. (1993) e de 
HC03 para a PI. Os gradientes de pressão também são máximos por volta das 1800 TU, mas 
estão localizados sobre a linha de costa, o que também está em bom acordo a análise de HC03. 
Durante a noite existe um claro enfraquecimento da depressão térmica e dos gradientes de 
pressão, sendo o máximo da pressão à superfície sobre a ilha por volta das 0600 TU (Fig. 4.8b).  
Um resultado muito interessante desta simulação é que a depressão (perturbação negativa da 
pressão) junto à superfície e o anticiclone (perturbação positiva da pressão) em altitude se 
mantêm durante todo o ciclo diurno (Figs. 4.8 e 4.9). O mesmo acontece com a componente 
meridional da velocidade (v) na secção zonal considerada, que mantém a sua direcção tanto 
junto à superfície como em altitude durante todo o ciclo diurno (Fig. 4.7). Já a componente 
zonal da velocidade (u) inverte o seu sentido, passando de brisa marítima a brisa terrestre (Fig. 
4.6). O que acontece é que o gradiente de pressão associado à circulação ciclónica estabelecida 
a) b) 
a) b) 
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(com depressão sobre a ilha) é dominante sobre o gradiente de pressão associado à brisa 
terrestre (com alta pressão sobre a ilha). Durante a tarde e início da noite, o máximo da 
componente da velocidade paralela à linha de costa está atrasado em relação à componente 
perpendicular à linha de costa, sendo o máximo da primeira por volta das 2100 TU. Isto deve-se 
ao tempo que a força de Coriolis leva a transferir energia entre as componentes. A partir das 
2100 TU a circulação ciclónica vai-se desintensificando, tal como a depressão à superfície. No 
entanto, o período nocturno até à manhã do dia seguinte (em que começa novamente o 
aquecimento), não é suficiente para haver reversão do sentido da circulação ciclónica junto à 
superfície, anticiclónica em altitude, e das respectivas depressão e alta pressão.  
 
 
Fig. 4.8. Mapa da pressão à superfície (em Pa) às 1800 TU (a) e 0600 TU (b) do 8º dia da simulação IQ_40º. 
 
Fig. 4.9. Secção zonal a passar no centro da ilha a 40ºN da perturbação da pressão p’ (que corresponde à diferença 
entre p num ponto da secção e p na extremidade oeste da secção, ao mesmo nível vertical) às 1800TU (a) e às 
0600TU (b) num dia do estado maduro da simulação IQ_40º. No eixo dos xx está representada a coordenada zonal 
em km (sendo 0 o centro do domínio e também da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude em m e na escala 
de cores p’ em Pa. 
 
Como foi referido, embora a depressão sobre a ilha se mantenha ao longo de todo o ciclo 
diurno em IQ_40º, há formação de uma circulação de brisa terrestre durante a noite (Fig. 4.6b). 
Esta inversão da circulação de brisa ocorre apesar de, tal como aconteceu em IQ_0º, o fluxo de 
calor apresentar uma assimetria na intensidade entre o dia e a noite (Fig. 4.10). A principal 
diferença é que em IQ_40º o efeito de Coriolis transfere energia entre as componentes da 
velocidade paralela à linha de costa e perpendicular à linha de costa. Este facto faz com que a 
circulação de brisa marítima durante o dia seja menos intensa a 40ºN do que no equador, o que 
torna mais fácil a reversão do seu sentido. A força de Coriolis também contribui directamente 
para a circulação de brisa terrestre através da deflexão para a direita do escoamento paralelo à 
linha de costa durante a noite. Então, a 40ºN, o arrefecimento que ocorre durante a noite, 
embora seja menos intenso que o aquecimento diurno, é suficiente para reverter o sentido da 
circulação perpendicular à linha de costa durante a noite, originando assim uma brisa terrestre 
considerável, cuja intensidade às 0600 TU é cerca de 80%  da intensidade da brisa marítima às 
1800 TU (Fig. 4.6). 
No equador a declinação solar é menor e consequentemente, na ausência de nuvens, o fluxo 
de radiação solar à superfície é maior. Existe então menor aquecimento devido à radiação solar 
a) b) 
a) b) 
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de uma superfície com as mesmas características a 40ºN do que no equador. Para além da 
diferença de temperatura entre a superfície e as camadas de atmosfera adjacentes, também a 
velocidade do vento horizontal junto à superfície de terra é importante na determinação dos 
fluxos turbulentos (Stull, 1988), notando que a rugosidade da superfície da ilha é igual entre 
IQ_0º e IQ_40º. Na simulação IQ_0º o vento horizontal é, em geral, mais intenso e há maior 
penetração em terra do escoamento. Estes dois factores (fluxo solar e vento horizontal) fazem 
com que a intensidade do fluxo de calor à superfície durante o dia seja menor a 40ºN do que no 
equador (comparar Figs. 4.2 e 4.10). No entanto, apesar do maior fluxo de calor à superfície no 
equador, o aquecimento da camada limite atmosférica a 40ºN é mais intenso do que no equador 
(comparar Figs. 4.3 e 4.11). Existem duas razões principais para este facto: i) no equador a brisa 
marítima é mais intensa, logo a advecção de ar frio marítimo sobre terra é mais também mais 
intensa, o que reduz o aquecimento total sobre terra. Durante a noite a brisa marítima mantém-
se no equador, continuando a introduzir ar marítimo sobre terra; ii) a 40ºN existe uma camada 
residual mais intensa do que no equador, a qual se mantém durante toda a noite. Esta camada 
residual facilita o reaquecimento da atmosfera no dia seguinte, contribuindo assim para o forte 
aquecimento, numa espécie de realimentação positiva.   
Na Fig. 4.11 observa-se que o aquecimento e o arrefecimento se concentram sobre a ilha, 
uma vez que no mar a SST é mantida constante estando praticamente em equilíbrio com a 
camada atmosférica adjacente. Nesta figura é também observável a camada limite estável que se 
forma durante a noite junto à superfície da ilha abaixo da camada residual, que se mantém mais 
quente do que o ar sobre o mar à mesma altitude (Fig. 4.11b). A brisa terrestre durante a noite 
tem uma espessura significativamente maior do que a camada limite estável fria, o que 
demonstra a grande complexidade da relação entre a depressão, o aquecimento/arrefecimento e 
as circulações de brisa costeira. 
 
Fig. 4.10. Evolução temporal do fluxo de calor sensível à superfície no centro da ilha no equador a partir das 0600 
TU para um dia do estado maduro da simulação IQ_40º. 
 
Fig. 4.11. Secção zonal a passar no centro da ilha da perturbação da flutuação b’ (que corresponde à diferença entre b 
num ponto da secção e b na extremidade oeste da secção, ao mesmo nível vertical) às 1800TU (a) e às 0600TU (b) 
num dia do estado maduro da simulação IQ_40º. No eixo dos xx está representada a coordenada zonal em km (sendo 
0 o centro do domínio e também da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude em m e na escala de cores b’ em 
m s-2. 
 
Comparando as Figs. 4.1 e 4.6 observa-se que a extensão horizontal da brisa marítima é 
muito menor em IQ_40º do que na simulação no equador (IQ_0º). Para 40ºN a circulação está 
b) a) 
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praticamente confinada à vizinhança da linha de costa, tal como previsto pela teoria linear para 
o caso a>0. O facto de não existir comportamento ondulatório na perturbação da velocidade 
zonal (Fig. 4.12) também está em acordo com a teoria linear, existindo um decaimento rápido da 
velocidade quando nos afastamos da região do forçamento (i.e., da linha de costa).  
 
 
Fig. 4.12. Velocidade zonal u em z=200 m, em função de x, numa secção zonal que passa no centro da ilha, a 
diferentes horas de um dia do estado maduro da simulação IQ_40º. 
 
Pode-se ver na Fig. 4.8 que o gradiente de pressão está deformado junto aos cantos da ilha e 
rodado no sentido ciclónico em relação à ilha, o que poderá colocar em causa a aproximação de 
os gradientes serem paralelos à linha de costa numa secção zonal a passar no centro da ilha. Este 
padrão da pressão à superfície é análogo ao obtido por Rácz e Smith (1999) nas suas simulações 
para uma ilha quadrada a 40ºS utilizando um modelo bem mais simples. No entanto, como se 
viu, os resultados qualitativos obtidos na teoria linear aplicam-se bastante bem a esta simulação. 
Durante a tarde existe convecção pouco profunda na vizinhança das linhas de costa (Fig. 
4.13a). A velocidade vertical tem intensidade máxima entre as 1800TU e as 2100TU (cerca de 
2,5cm s-1) e tem uma intensidade deprezável durante a noite (Fig.4.13b). Esta convecção ocorre 
essencialmente sobre a ilha onde, devido à presença da camada de mistura, a estabilidade 
estática é menor do que sobre o mar. Sobre o mar praticamente não existe velocidade vertical, 
provavelmente devido a estratificação bastante estável da atmosfera que aqui existe.  
 
 
Fig. 4.13. Secção zonal a passar no centro da ilha a 40ºN da velocidade vertical w às 2100 TU (a) e às 0600 TU (b) 
num dia do estado maduro da simulação IQ_40º. No eixo dos xx está representada a coordenada zonal em km (sendo 
0 o centro do domínio e também da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude em m e na escala de cores w em 
m s-1. 
 
 
4.3 Escoamento geostrófico 
 
Tal como seria de esperar, quando se adiciona um escoamento de fundo geostrófico de oeste 
à simulação do WRF com uma ilha quadrada a 40ºN, observamos que a velocidade zonal total 
na costa oeste aumenta. No entanto se subtrairmos à velocidade zonal o escoamento de fundo, 
obtendo assim apenas a componente de brisa marítima (forçada pelos gradientes terra-mar), 
vemos que a intensidade da brisa marítima na costa oeste diminui com o aumento do 
escoamento de fundo (comparar Fig. 4.6a e 4.14a,b). Este facto é devido à advecção de ar frio 
marítimo para terra pelo escoamento de fundo, que vai diminuir os gradientes de temperatura e 
de pressão terra-mar. Também na costa este (onde a brisa marítima se opõe ao escoamento de 
a) b) 
x (km) x (km) 
z (m) 
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fundo) a componente de brisa marítima de u é diminuída pelo aumento do escoamento de fundo, 
embora em menor medida que na costa oeste. A razão reside na diminuição da intensidade do 
aquecimento sobre a ilha com o aumento do escoamento de fundo, tal como se conclui da 
comparação das Figs. 4.9 e 4.15a,b. Ao mesmo tempo o escoamento de fundo advecta a 
perturbação da temperatura para este, tornando o aquecimento mais intenso na costa este do que 
na costa oeste, o que explica a diminuição em menor medida da brisa marítima a este: na Fig. 
4.14 são apresentados os valores extremos de u, sendo que os valores extremos negativos 
(correspontes à brisa marítima da costa este) superiores aos positivos (correspondentes à brisa 
marítima da costa oeste). 
 
 
Fig. 4.14. Secção zonal, a passar no centro da ilha, da velocidade zonal total à qual foi subtraído o escoamento de 
fundo, às 1800 TU num dia do estado maduro da simulação IQ_40º_Ug1 (a) e IQ_40º_Ug4 (b). No eixo dos xx está 
representada a coordenada zonal em km (sendo 0 o centro do domínio e também da ilha), no eixo dos yy está 
representada a altitude em m e na escala de cores u em m s-1. 
 
 
Fig. 4.15. Secção zonal a passar no centro da ilha a 40ºN da perturbação da flutuação b’ (que corresponde à diferença 
entre b num ponto da secção e b na extremidade oeste da secção, ao mesmo nível vertical)  às 1800TU num dia do 
estado maduro da simulação IQ_40º_Ug1 (a) e IQ_40º_Ug4 (b). No eixo dos xx está representada a coordenada zonal 
em km (sendo 0 o centro do domínio e também da ilha), no eixo dos yy está representada a altitude em m e na escala 
de cores b’ em m s-2. 
 
A depressão também é advectada para este pelo escoamento de fundo, como se observa na 
Fig. 4.16, e tal como aconteceu nas simulações para uma ilha quadrada a 20ºS com escoamento 
de fundo realizadas por Spengler et al. (2005). Na Fig. 4.16b, que corresponde ao caso de 
escoamento de fundo de cerca de 4 m s-1, é observável uma perturbação espúria da pressão à 
superfície no canto superior direito. Esta perturbação é causada pelas condições de fronteira 
usadas. No entanto, a presença desta perturbação não afecta de forma significativa o escoamento 
na região de interesse do domínio, i.e. na vizinhança da ilha.  
 
a) b) 
a) b) 
x (km) x (km) 
z (m) 
x (km) x (km) 
z (m) 
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Fig. 4.16. Mapa horizontal da perturbação da pressão à superfície (em Pa) definida como a pressão a superfície num 
determinado instante menos a pressão à superfície no início da simulação (após a pré-simulação) às 1500 TU para um 
dia do estado maduro da simulação IQ_40º_Ug1 (a) e IQ_40º_Ug4 (b). 
 
Tal como seria de esperar, as relações de fase entre a brisa e o aquecimento não são alteradas 
pela presença do escoamento de fundo, mantendo-se iguais às que foram apresentadas para a 
simulação IQ_40º. Quando o escoamento de fundo é de cerca de 1 ms-1 o comportamento da 
velocidade zonal é semelhante ao verificado para o caso sem escoamento de fundo, havendo um 
máximo na vizinhança da linha de costa que decai rapidamente quando nos afastamos para o 
largo (Fig. 4.17a). No entanto, para um escoamento de fundo de cerca de 4 ms-1 a situação é 
diferente a sotavento da costa este, onde existe uma perturbação ondulatória do vento que 
sugere a existência de ondas gravítico-inerciais (Fig. 4.17b). Isto resulta do facto de a condição 
de propagação de ondas ser diferente da definida anteriormente devido à presença de 
escoamento de fundo (relembrar que estamos numa situação em que a>0 e como tal, segundo a 
teoria linear sem escoamento de fundo, não seria de prever a propagação de ondas). Estas ondas 
deverão ser análogas às ondas de sotavento que se formam devido à presença de montanhas (ver 
Holton, 2004), com a diferença que o seu mecanismo forçador não é a orografia, mas sim o 
aquecimento diabático sobre a ilha. 
 
 
Fig. 4.17. Velocidade zonal u em z=200 m, em função de x, numa secção zonal que passa no centro da ilha, a 
diferentes hora de um dia do estado maduro da simulação IQ_40º_Ug1 (a) e IQ_40º_Ug4 (b).  
 
 
4.4 Forma real 
 
HC03 apresentaram cinco critérios para verificar a existência de uma depressão térmica no 
Verão sobre a PI. Estes critérios baseiam-se na pressão reduzida ao nível médio do mar (pnmm) e 
na altitude da superfície dos 925 hPa:  
i) Às 0600 e 1800TU a pnmm tem de ser maior do que 1002 hPa sobre a PI (área A na 
Fig. 4.18), permitindo-se que esta condição não seja cumprida num ponto da grelha. 
ii) Às 0600 TU a média da pnmm nos pontos de grelha tem que ser maior que 1011 hPa a 
norte e noroeste da PI (quadrados na região NW e N na Fig. 4.18). 
iii) Às 1800 TU a altitude mínima da superfície dos 925 hPa tem de estar sobre a PI 
(área A na Fig. 4.18), considerando todos os pontos entre 13ºW, 7ºE, 33ºN e 46ºN.  
iv) A tendência da pnmm entre as 0600 e 1800 TU tem de ser negativa no canto sudeste 
da PI (triângulos a SE na Fig. 4.18). 
a) b) 
a) 
b) 
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v) Às 1800 TU a altitude média da superfície dos 925 hPa sobre a zona interior 
(triângulos na Fig. 4.18) tem de ser menor ou igual que na área periférica (quadrados 
na Fig. 4.18). 
 
 
Fig 4.18. Esquema da PI para aplicação dos critérios de HC03 (fonte HC03).  
 
Estes 5 critérios foram aplicados à simulação PI_F para verificar a existência de uma 
depressão térmica semelhante à DTI. Para o fazer é preciso notar que os estes critérios não são 
universais nem absolutamente rigorosos na identificação de uma depressão térmica, tendo sido 
concebidos para os dados ERA analisados em HC03, que têm uma resolução horizontal bastante 
grosseira e que representam situações reais. Como tal, estes critérios foram aplicados às 
simulações idealizadas do WRF com 10 km de resolução horizontal de uma forma mais livre, 
esquecendo os pontos marcados pelos triângulos e quadrados (Fig. 4.18), mas antes verificando 
se os critérios de HC03 se cumprem na distribuição horizontal das isolinhas de pnmm e altitude da 
superfície dos 925 hPa. Para aplicar o critério iv escolheu-se um ponto (marcado a vermelho na 
Fig. 4.19a), localizado mais ou menos a meio do segmento de recta definido pelos triângulos na 
área SE na Fig. 4.18. Nos critérios iii e v de HC03, a superfície dos 925 hPa representa uma 
superfície isobárica que está à altitude média do solo da PI nos dados ERA. Como não se 
considera qualquer topografia na simulação PI_F (toda a superfície está ao nível médio do mar), 
a superfície dos 925 hPa foi substituída pela superfície dos 1016 hPa que representa, no caso 
PI_F, uma superfície isobárica que está mais ou menos ao nível médio da superfície. Pela 
mesma razão, a pressão à superfície (psfc) pode ser usada no lugar de pnmm.  
Na Fig. 4.19 estão representadas as distribuições da psfc para um dia do estado maduro da 
simulação PI_F, aproximadamente na região definida no critério iii, às 0600 TU e às 1800 TU. 
Observando estas figuras torna-se óbvio que os critérios i e ii são cumpridos: a psfc é superior a 
1002 hPa em toda a região apresentada e de facto também é maior do que 1011 hPa, tanto às 
0600 TU como às 1800 TU. 
 
Fig. 4.19. Mapa horizontal da pressão à superfície em hPa, à qual se subtraiu 1000 hPa, às 1800TU (a) e às 0600TU 
(b) para um dia do estado maduro da simulação PI_F. 
 
O gráfico de isolinhas da altura da superfície dos 1016 hPa está representado na Fig. 4.20a. 
Nesta figura é perceptível que as condições iii e v se verificam nesta simulação, uma vez que às 
a) b) 
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1800 TU temos a altura mínima desta superfície sobre a PI (mais ou menos no centro da PI) e 
que a altura desta superfície isobárica é menor no interior e maior na periferia da PI. 
Se olharmos para a evolução temporal (a um intervalo de 3 horas) da psfc na zona sudeste da 
PI, num dia do estado maduro da simulação PI_F, desde o início da manhã até ao fim da tarde 
(curva azul da Fig. 4.20b), poderá à primeira vista parecer que o critério iv não é cumprido nesta 
simulação, uma vez que a tendência da psfc só é negativa até às 1500TU, tornando-se positiva 
entre as 1500TU e as 1800 TU. No entanto, é preciso notar que os dados ERA, a partir dos quais 
foram criados estes critérios, têm um período de amostragem de 6 horas (havendo dados às 
0600, 1200 e 1800 TU). Então, se olharmos apenas para os pontos às 0600, 1200 e 1800TU da 
simulação PI_F (curva a tracejado vermelho na Fig. 4.20b) observamos uma tendência 
decrescente da psfc, sendo portanto cumprido o critério iv.  
 
 
Fig. 4.20. (a) Mapa horizontal da altura da superfície dos 1016 hPa (em m) às 1800 TU para um dia do estado maduro 
da simulação PI_F. (b) Evolução temporal da psfc, num ponto na região sudeste da PI, entre as 0600 TU e as 1800 TU 
num dia do estado maduro da simulação PI_F. A azul está representada a evolução para dados a intervalos de 3 horas 
e a vermelho a intervalos de 6 horas, começando às 0600 TU. 
 
A conclusão destes 5 critérios é que temos a formação de uma depressão térmica na 
simulação PI_F, que é semelhante à depressão térmica característica do Verão sobre a PI. Esta 
depressão poderia ter sido identificada sem estes critérios, bastando olhar para a distribuição da 
psfc ao fim da tarde (Fig. 4.19a). Mas recorrendo a estes critérios mostramos a existência da 
depressão de acordo com critérios concretos usados em trabalhos anteriores, que nas simulações 
mais realistas das secções seguinte se revelarão bastante úteis. 
Os resultados de PI_F apresentam uma intensidade menor do mínimo da psfc sobre a PI do 
que no caso IQ_40º (Fig. 4.8a). Esta menor intensidade da depressão poderá dever-se ao solo 
menos árido na simulação PI_F, onde uso do solo é mais realista do que nas simulações cujo 
domínio é uma ilha quadrada, nas quais se usou um solo semi-árido idealizado homogéneo em 
toda a ilha. Segundo Gaertner et al. (1993) a aridez do solo é um factor importante para 
intensidade da DTI. Notar também que tanto em IQ_40º como em PI_F a depressão térmica 
enfraquece durante a noite e o seu centro mantém-se mais ou menos na mesma posição. No 
entanto, às 0600 TU (Fig. 4.19b) a depressão praticamente desapareceu em PI_F o que não 
sucede em IQ_40º onde a depressão se mantém ao longo de todo o ciclo diurno. 
Segundo HC03, outra característica da DTI é a anisotropia moderada dos gradientes de 
pressão horizontais, entre as linhas de costa este e oeste e norte e sul da PI. Tal como nos 
resultados desse artigo, em PI_F os gradientes durante a tarde são mais intensos a norte e oeste 
da PI e menos intensos para sudeste (Fig. 4.19a). Os fortes gradientes para norte e oeste estão 
relacionados com as maiores pressões sobre o Oceano Atlântico, que são devidas à ausência de 
massas de terra e, no caso real estudado por HC03, estão também associadas à presença do 
anticiclone dos Açores, como se verá em PI_REAL. Os gradientes mais fracos a sudeste podem 
ser explicados por dois factores: i) devido à presença de massas de terra a nordeste e sudeste da 
PI, com particular relevância para a depressão térmica do Sahara (DTS), que se forma sobre o 
norte de África; ii) mesmo esquecendo o anticiclone dos Açores, no caso real as SST do 
Mediterrâneo são mais elevadas que as SST no Atlântico ao largo da PI, o que deverá causar 
diferenças nos contrastes terra-mar nas diferentes linhas de costa da PI. Na simulação PI_F não 
a) b) 
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existe anticiclone dos Açores e a superfície do Mediterrâneo comporta-se de forma igual à do 
Atlântico: tem o mesmo valor constante de SST (baseado num valor típico para o Atlântico) e a 
mesma rugosidade. Logo, em PI_F a assimetria deverá ser causada apenas pela presença da 
DTS e das massas de terra a nordeste e sudeste da PI. Esta assimetria este-oeste é claramente 
visível nas secções zonais de u a passar no centro da PI (Fig. 4.21). Os gradientes de pressão 
mais intensos provocam escoamentos zonais e meridionais mais intensos na costa oeste do que 
na costa este. O facto de os gradientes de pressão serem menos intensos durante a noite faz com 
que também as velocidades sejam menos intensas neste período, especialmente junto à 
superfície uma vez que, como se observa na Fig. 4.22, o anticiclone em altitude sofre menor 
variação diurna do que a depressão junto à superfície. Isto é particularmente visível na costa este 
onde, o movimento ciclónico junto à superfície praticamente desaparece, mas o anticiclónico em 
altitude se mantém. Este resultado está de acordo com a conclusão de Spengler e Smith (2008) 
de que, na ausência de condições sinópticas, o anticiclone em altitude associado a uma 
depressão térmica apresenta menor variabilidade diurna que a baixa pressão junto à superfície. 
Na velocidade perpendicular à linha de costa (u no caso da secção zonal) há formação de brisa 
terrestre durante a noite em ambas as linhas de costa, com o respectivo escoamento de retorno 
em altitude (Fig. 4.21b). 
 
 
Fig. 4.21. Secções zonais de u (em m s-1), em y=0, às 1800 TU (a) e 0600 TU (b) para um dia do estado maduro da 
simulação PI_F. 
 
Fig. 4.22. Secções zonais da v (em m s-1), em y=0, às 1800 TU (a) e 0600 TU (b) para um dia do estado maduro da 
simulação PI_F. 
 
Na Fig. 4.21 observa-se que, tal como previsto pela teoria linear, as circulações de brisa 
marítima se restringem praticamente à vizinhança das linhas de costa. Como tal, será de esperar 
que as regiões mais intensas de convergência e divergência da velocidade horizontal também se 
situem perto das linhas de costa. É isso que mostra a secção zonal a passar no centro da PI da 
divergência/convergência horizontal às 1800 TU (Fig. 4.23a). A divergência/convergência é 
mais intensa na costa oeste, em concordância com a maior intensidade da brisa marítima e dos 
gradientes de pressão nesta linha de costa.  
A velocidade vertical está intimamente relacionada com a convergência/divergência do 
vento horizontal. Como tal, não é surpresa que a distribuição de w às 1800 TU na simulação 
b) a) 
b) a) 
x (km) x (km) 
z (m) 
x (km) x (km) 
z (m) 
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PI_F (Fig. 4.25) seja muito semelhante à distribuição da divergência/convergência à mesma 
hora (Fig. 4.23a), ocorrendo os valores extremos positivos e negativos dos dois campos na 
vizinhança das linhas de costa. Durante a noite as intensidades de w são desprezáveis (não 
mostrado), o que está em acordo com a pequena intensidade da divergência/convergência (Fig. 
4.23b). 
 
Fig. 4.23. Secções zonais da divergência horizontal (10-6 s-1), em y=0, às 1800 TU (a) e 0600 TU (b) para um dia do 
estado maduro da simulação PI_F. 
 
 
 
Fig. 4.24. Secções zonais (esquerda) e meridionais (direita) da divergência (10-6 s-1) às 0600 TU (cima) e 1800 TU 
(baixo) obtidas a partir da análise dos dados ERA por HC03. As áreas as sombreado correspondem a convergência e 
as linhas a divergência. O eixo dos xx está orientado de sul para norte. O eixo dos yy coresponde à pressão em hPa 
(fonte: HC03). 
  
Fig. 4.25. Secção zonal da velocidade vertical w, (mm s-1) em y=0, às 1800 TU para um dia do estado maduro da 
simulação PI_F. 
 
b) 
a) 
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Os resultados obtidos no estudo de HC03 (Fig. 4.24) mostram um campo de 
divergência/convergência bastante diferente dos resultados do modelo WRF: apesar de também 
existir assimetria entre as linhas de costa este e oeste, existe apenas uma grande zona de 
convergência junto à superfície, cujo máximo está mais ou menos sobre o centro da PI, e uma 
zona de divergência sobre esta. Existe então uma estrutura em dipolo, que é mais intensa às 
1800 TU e que persiste até às 0000 TU. Segundo HC03 a ausência de topografia e as condições 
sinópticas altamente idealizadas poderão ter uma influência considerável nos padrões de 
divergência/convergência, o que poderia sugerir que os resultados de PI_F serão menos 
realistas. Então, à partida, a análise de HC03 representaria uma situação mais realista e os seus 
resultados seriam mais fiáveis. No entanto, a principal causa para as claras diferenças entre os 
padrões da convergência e divergência deverá ser a diferença entre as resoluções horizontais: no 
estudo de HC03 os dados ERA originais têm cerca de 100 km de resolução, tendo sido 
interpolados para cerca de 50 km. Na simulação PI_F a resolução horizontal é de 10 km. A 
influência da resolução horizontal pode ser observada comparando os campos da velocidade 
vertical da simulação IQ_40º, que tem uma resolução de 10 km (Fig. 4.26a), e de uma 
simulação em tudo idêntica a esta à excepção de se ter usado uma resolução de 100 km (Fig. 
4.26b). A simulação com resolução de 10 km apresenta uma distribuição de w (associada ao 
campo da divergência/convergência) com máximos nas regiões costeiras, análoga à distribuição 
de w na simulação PI_F (Fig. 4.25). A simulação com resolução de 100 km apresenta uma 
distribuição de w com máximo sobre o centro da ilha, que é análoga aos resultados de HC03 
(Fig. 4.24). Compreende-se assim que o campo da divergência é claramente influenciado pela 
resolução horizontal usada, mesmo na ausência da topografia. Adicionalmente existirá 
alisamento da topografia que será tanto maior quanto pior for a resolução, que também deverá 
influenciar estes padrões. A análise feita por HC03 a partir de dados ERA deverá então estar 
incorrecta no que diz respeito aos campos da divergência e da velocidade vertical, devido à 
resolução horizontal demasiado grosseira dos dados usados. Os resultados das simulações 
PI_FT e PI_REAL, apresentados nas secções seguintes, assim como os resultados de Salgado 
(2006) apoiam esta conclusão.  
  
Fig. 4.26. Secção zonal da velocidade vertical (w), (m s-1) em y=0, às 1800 TU para um dia do estado maduro da 
simulação IQ_40º (a). Em (b) está representada a mesma secção zonal para uma simulação em tudo idêntica a 
IQ_40º, à excepção da resolução horizontal, que passou a ser de 100 km. 
 
A comparação das intensidades da divergência entre PI_F e HC03 não é muito significativa 
uma vez que o cálculo da divergência depende de forma crucial da resolução horizontal 
considerada: as derivadas espaciais numa resolução melhor são sensíveis detalhes de pequena 
escala que serão alisados por uma resolução mais grosseira. Logo, a comparação mais 
significativa entre PI_F e HC03 é a comparação entre os padrões (e não entre as intensidades) 
da divergência/convergência. Outras medidas como a vorticidade têm o mesmo problema.  
Numa secção meridional o comportamento é análogo ao verificado na secção zonal: durante 
o dia existe uma assimetria norte-sul, com maiores intensidades da brisa, da divergência (Fig. 
4.27a) e da velocidade vertical a norte do que a sul, com causas idênticas à assimetria oeste-este. 
Mais uma vez, durante a noite a intensidade da divergência é muito pequena (Fig. 4.27b), tal 
como aconteceu para a secção zonal. As diferenças entre as secções meridionais da simulação 
PI_F e os resultados da análise ERA de HC03 (Fig.4.24) são idênticas às que se observaram 
a) b) 
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para a secção zonal. A sul da PI, cuja linha de costa sul está situada em cerca de y=-400 km na 
Fig. 4.27a, é interessante notar os dois picos de divergência, que são indicativos da separação 
entre a DTI e a DTS, segundo HC03. 
 
Fig. 4.27. Secções meridionais da divergência horizontal, em x=0, às 1800 TU (a) e às 0600 TU (b). A divergência 
tem unidades 10-6 s-1 em ambos os gráficos. Os valores positivos no eixo das abscissas (correspondente a y) 
correspondem a valores para norte. 
 
 
4.5 Topografia real 
 
A introdução da topografia na simulação PI_FT coloca de imediato uma dificuldade em 
identificar a depressão térmica: a pressão à superfície é alterada pela presença da topografia, de 
tal forma que a presença de uma depressão térmica fica mascarada pela influência da topografia 
na pressão. Uma solução possível é usar os critérios de HC03, de forma análoga ao que foi feito 
na secção anterior, para identificar a depressão térmica característica do Verão sobre a PI na 
simulação PI_FT. Como se introduziu a orografia, é agora necessário calcular a pressão ao nível 
médio do mar, assim como usar a superfície dos 925 hPa como sendo representativa do nível 
médio da superfície, tal como foi feito em HC03. Para calcular a pnmm é usado o algoritmo 
standard NCEP (National Centre for Environmental Prediction), descrito por Chuang et al. 
(2004). 
Olhando para a Fig. 4.28 é nítido que o cálculo da pnmm não consegue retirar por completo a 
influência da orografia: por exemplo, na região dos Pirinéus a distribuição de pnmm, apresenta 
uma alta pressão aparente que é causada pela presença da orografia. Esta influência da 
topografia também é visível nos resultados da simulação a 10 km de resolução de Salgado 
(2006) para um dia típico de DTI. Dada esta influência da topografia, a pnmm não deverá ser 
usada por si só como critério para identificação da depressão térmica, sendo portanto úteis os 
critérios de HC03, mesmo que não aplicados de uma forma rigorosa. 
Nas Figs. 4.28a,b é visível que a pnmm é sempre claramente superior a 1002 hPa e como tal o 
critério i é cumprido. De facto é também superior a 1011 hPa e como tal também o critério ii é 
cumprido.  
 
Fig. 4.28. Mapa horizontal da pressão reduzida ao nível médio do mar (isolinhas), em hPa, à qual se subtraiu 1000 
hPa. Na escala de cores está representada a altitude da topografia (em m). O painel (a) corresponde às 1800TU e (b) 
às 0600TU para um dia do estado maduro da simulação PI_FT. 
b) a) 
b) a) 
y (km) y (km) 
p (hPa) 
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Os critérios iii e v dependem da altitude da superfície dos 925 hPa, que segundo HC03 é uma 
superfície cuja altura é semelhante à altitude média da topografia da PI. No entanto, tal como foi 
referido na secção anterior, no artigo HC03 a resolução horizontal dos dados ERA usados é de 
cerca de 100 km, que depois são interpolados para uma resolução de cerca de 50 km. É preciso 
salientar que esta interpolação não vai melhorar a resolução da topografia, que é altamente 
alisada por uma resolução tão grosseira. Nas simulações do WRF, onde a resolução horizontal é 
de 10 km, a topografia apresenta picos muito mais elevados do que no caso de HC03, embora de 
facto também esteja consideravelmente alisada (ver secção 3.4). A consequência directa deste 
facto é que o uso desta superfície isobárica dos 925 hPa não funciona nas regiões de topografia 
mais elevada nas simulações do WRF, como facilmente se percebe observando as Figs. 4.29a1 e 
4.29b em simultâneo: nas regiões de topografia elevada a pressão à superfície é inferior a 925 
hPa, aparecendo estas regiões pintadas de castanho (a altitude média desta superfície está entre 
os 800 e 830 m na região representada, mas existem picos de elevação da superfície acima dos 
2200 m nesta região). Mesmo sem conhecer a altitude da superfície dos 925 hPa nestas regiões, 
é possível realizar a análise pretendida: existe um mínimo local da altitude da superfície dos 925 
hPa sobre a PI, e esta altitude, em média, aumenta do centro para a periferia da PI. Também 
existem mínimos da altitude da superfície dos 925 hPa sobre o continente africano e sobre 
região do oceano a sudoeste da PI, os quais são causados pela presença da DTS.  
 
Fig. 4.29. (a) Mapa da altura do geopotencial (em m) da superfície dos 925 hPa às 1800 TU para um dia do estado 
maduro da simulação PI_FT. (b) Mapa horizontal da altitude (em m) do solo da PI. 
 
Fig. 4.30. Evolução temporal da pnmm num ponto na região sudeste da PI, entre as 0600 TU e 1800 TU num dia do 
estado maduro da simulação PI_FT. A azul está representada a curva com dados a intervalos de 3 horas e a vermelho 
a intervalos de 6 horas, começando às 0600 TU. 
 
Os mínimos absolutos da altitude da superfície dos 925 hPa na região representada situam-se 
a sobre o norte de África e como tal o critério iii não é estritamente cumprido. A razão é que 
existe a DTS, mais intensa do que a DTI. Observando a Fig. 4.30, conclui-se que o critério iv é 
cumprido: há diminuição da pnmm na região sudeste entre as 0600 e as 1800 TU, quando se 
considera apenas os dados de 6 em 6 horas, tal como explicado na secção anterior. Segundo 
                                                           
1
 No modelo WRF os níveis verticais são níveis de η constante, onde η está definido pela Eq. (3.1). Para 
obter a altura da superfície dos 925 hPa os valores da altura do geopotencial foram interpolados para a 
superfície isobárica pretendida.  
a) b) 
32 
 
HC03, este critério iv permite eliminar os dias em que a DTI e a DTS são indistinguíveis, pois a 
DTI desaparece durante a noite o que não ocorre com a DTS. Assim sendo, apesar de existirem 
mínimos da altitude da superfície dos 925 hPa fora da PI, vamos considerar que existe a DTI, 
distinguível da DTS. 
Os resultados da simulação PI_FT apresentam grande complexidade e detalhe, sendo a sua 
interpretação difícil. Procurou-se então comparar estes resultados com as características 
identificadas nas simulações apresentadas nas secções anteriores e com os resultados das 
simulações realistas de HC03 e Salgado (2006). Neste âmbito, a distribuição da pnmm pode ser 
usada para comparar com a psfc em PI_F (uma vez que em PI_F todo o terreno está ao nível 
médio do mar). A distribuição da pnmm em PI_FT (Fig. 4.28a) apresenta uma estrutura muito 
mais complexa do que aquela que foi observada na simulação PI_F (Fig. 4.19), especialmente 
no interior da PI. De uma forma geral, é possível identificar valores menores no interior da PI 
do que na sua periferia. Observa-se também que a depressão é mais intensa no caso em que se 
considera o efeito da topografia: sem topografia (PI_F) o mínimo da psfc é superior a 1016 hPa, 
enquanto com topografia (PI_FT) é inferior a 1015 hPa. Este resultado está de acordo com a 
conclusão de Gaertner et al. (1993) de que a topografia é um factor importante na determinação 
da intensidade da depressão térmica. É preciso salientar que o uso de um fecho da turbulência 
horizontal de 1ª ordem em PI_FT, em vez de um coeficiente horizontal constante de valor 
elevado, como se fez em PI_F (ver secção 2), poderá influenciar estes resultados uma vez que o 
coeficiente constante funciona como um filtro, alisando os campos na horizontal por difusão. 
Para analisar esta influência fez-se uma simulação em tudo idêntica a PI_F, mas com o fecho de 
turbulência de 1ª ordem de Smagorinsky, igual ao que foi usado em PI_FT. Esta simulação 
apresenta algumas instabilidades mas permite verificar que, sem o coeficiente de difusão 
constante elevado (Fig. 4.31), o mínimo da pnmm sobre a PI é inferior ao de PI_F (Fig. 4.19a), 
mas é superior ao de PI_FT, concluindo-se então que a topografia aumenta a intensidade da 
depressão térmica, tal como foi concluído por Gaertner et al. (1993).  
 
Fig. 4.31. Mapa horizontal da pressão à superfície, em hPa, às 1800 TU para um dia do estado maduro de uma 
simulação em tudo idêntica a PI_F, a excepção do coeficiente horizontal de turbulência que é calculado a partir de um 
fecho de 1ª ordem de Smagorinsky. 
 
Em PI_FT a forma das isobáricas de pnmm na região costeira é claramente influenciada pela 
presença da linha de costa, tendendo a segui-la. À semelhança do que foi concluído por Salgado 
(2006), as isóbaras a oeste da PI mantêm-se paralelas à linha de costa durante dia e noite, 
indiciando a existência de ventos de norte ao longo de todo o ciclo diurno, como se verá mais à 
frente. Tal como aconteceu nas simulações IQ_40º e PI_F e nos resultados de HC03 e Salgado 
(2006), o máximo de intensidade da depressão térmica ocorre ao fim da tarde (1800 TU), com 
mínimo de pnmm mais ou menos no centro da PI. Durante a noite a depressão enfraquece, tendo 
praticamente desaparecido por volta das 0600 TU. 
x (km) 
y (km) 
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Fig. 4.32. Mapa horizontal da velocidade horizontal a 10 m num dia do estado maduro da simulação PI_F às 1800 TU 
(a) e 0600 TU (c), e para a simulação PI_FT às 1800 TU (b) e 0600 TU (d). Nos painéis (b) e (d) está representada a 
altitude da topografia na escala de cores (em m). Os vectores estão apenas representados a cada 5 pontos da grelha 
horizontal. 
 
Na Fig. 4.32 está representada a velocidade horizontal a 10 m acima da superfície2, para as 
simulação PI_F e PI_FT. Na ausência de topografia (PI_F), o escoamento junto à superfície às 
1800 TU (Fig. 4.32a) é caracterizado por uma circulação ciclónica em torno da PI. Este 
escoamento apresenta uma componente perpendicular à linha de costa, a soprar do mar para 
terra, i.e. a brisa marítima. A sul da PI os escoamentos ciclónicos devidos à DTI e à DTS têm 
direcções opostas: escoamento de oeste (ramo sul da DTI) sobre a PI e a oeste do estreito de 
Gibraltar; escoamento de este (ramo norte da DTS) sobre África e a este do estreito de Gibraltar. 
Ou seja, as principais diferenças em relação ao escoamento que se verificava em IQ_40º são 
introduzidas pela presença do continente africano a sul e sudeste, onde se forma a DTS, e pela 
presença da França a nordeste. 
Em PI_F os ramos da circulação ciclónica a norte e a oeste da PI mantêm-se durante a noite, 
embora reduzam a sua intensidade (Fig. 4.32c). A sul e sudeste o escoamento associado à DTI 
torna-se muito fraco, deixando de ser possível identificar a circulação ciclónica associada à DTI 
junto à superfície (Figs. 4.22b e 4.32c). Esta distribuição está de acordo com a distribuição da 
pnmm (Fig. 4.19b): os gradientes de pressão a norte e oeste da PI mantêm-se durante a noite em 
PI_F, mas praticamente deixam de existir gradientes de pressão a sul e este, provavelmente 
devido à presença do continente africano e da DTS, que tem uma evolução temporal distinta, 
sendo bastante intensa durante a noite (HC03). 
                                                           
2
 Na Fig. 4.32 apenas estão representados os vectores da velocidade horizontal de 5 em 5 pontos de 
grelha, de forma a visualizar melhor a circulação ciclónica. Na Fig. 4.33 está representado o vento 
horizontal a 10m em todos os pontos da grelha, num domínio menor (mais focado na PI), que permite 
identificar estruturas de menor escala (como por exemplo as linhas de convergência). 
x (km) x (km) 
y (km) 
y (km) 
c) d) 
a) b) 
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Os campos da velocidade horizontal são claramente afectados pela presença da topografia, à 
semelhança do que acontece com a pnmm. A introdução da orografia causa máximos absolutos da 
velocidade horizontal a 10 m mais intensos (Figs. 4.32b,d; notar que a escala dos vectores na 
Fig. 4.32 varia entre os gráficos das simulações PI_F e PI_FT). Analogamente ao que aconteceu 
no campo da pressão, a ausência da elevada difusão horizontal em PI_FT deverá ser 
parcialmente responsável pelo aumento das intensidades da velocidade. A norte e oeste da PI 
continua a ser identificável a circulação ciclónica junto à superfície durante a tarde, a qual se 
estende por algumas centenas de quilómetros sobre o Oceano Atlântico. A sudeste da PI domina 
o escoamento de este devido ao ramo norte da DTS. A este e nordeste da PI volta a ser 
identificável a circulação ciclónica associada à DTI. Este resultados a este, nordeste e sudoeste 
são muito semelhantes aos resultados de Salgado (2006). A sudoeste do Cabo de São Vicente o 
escoamento apresenta uma estrutura complicada, provavelmente devido à interacção da DTI 
com a DTS em conjunto com efeitos de canto. 
 
Fig. 4.33 Mapa do vento horizontal a 10 m às 1800 TU, para um dia do estado maduro da simulação PI_FT. Os 
vectores do vento horizontal estão representados em todos os pontos da grelha. Na escala de cores está representada a 
altura da topografia (em m). 
 
Quando nos deslocamos da linha de costa para o interior da PI observamos que o escoamento 
é significativamente alterado pela presença da orografia, existindo intensidades significativas do 
escoamento nas regiões interiores, ao contrário do que se observava em PI_F. É possível 
observar que, na presença da orografia, a estrutura do escoamento horizontal junto à superfície 
sobre a PI tende a organizar-se em linhas de convergência (Fig 4.33), à semelhança do que foi 
concluído por Salgado (2006) e por Millán et al. (2000). Estas linhas de convergência estão 
associadas às frentes de brisa e às cadeias montanhosas, estando frequentemente alinhadas com 
estas (Salgado, 2006). Na simulação PI_F apenas existem as linhas de convergência associadas 
à frente de brisa, que ocorrem na região costeira (Fig. 4.32a). Esta estrutura apoia a hipótese 
proposta na secção anterior de que a estrutura de divergência/convergência apresentada em 
x (km) 
y (km) 
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HC03, com um dipolo sobre o centro da PI, está provavelmente incorrecta, sendo o erro devido 
à fraca resolução horizontal dos dados ERA usados.  
O campo da velocidade vertical está intimamente relacionado com a 
convergência/divergência do vento horizontal, estando os valores máximos de w (a um nível 
que está mais ou menos a meio da camada limite) essencialmente localizados sobre as linhas de 
convergência do vento horizontal a 10 m (Fig. 4.34), tal como ocorreu nos resultados de 
Salgado (2006).  
 
 
Fig 4.34. Mapa do vento horizontal a 10 m às 1800 TU, para um dia do estado maduro da simulação PI_FT. Os 
vectores do vento horizontal estão representados em todos os pontos da grelha. Na escala de cores está representada a 
velocidade vertical (em m s-1) no 11º nível η, que corresponde mais ou menos a meio da altura da camada limite a 
esta hora. 
 
 
4.5.1 Secções Zonais 
 
Nesta secção serão analisadas secções zonais da velocidade zonal com o objectivo de tentar 
compreender a interacção entre brisas marítimas e brisas de vale, embora seja preciso ter 
presente que, devido à complexidade introduzida pela topografia, o escoamento poderá 
apresentar uma estrutura tridimensional que não pode ser compreendida a partir da análise de 
secções zonais, como se verá mais à frente. 
As secções zonais apresentadas nas Figs. 4.36 e 4.37 são ao longo da coordenada y=0 (que 
em termos reais corresponde ao paralelo de 40º N) que passa no centro do domínio, o qual é 
aproximadamente o centro da PI. Junto à linha de costa oeste este paralelo atravessa a 
Cordilheira Central Ibérica (delimitada a vermelho na Fig. 4.35), numa região de elevação não 
muito grande (em PI_FT tem um máximo de elevação da topografia de cerca de 600 m acima do 
nível médio do mar, Fig. 4.36). Mais a leste, esta secção atravessa o Sistema Ibérico (Fig. 4.35), 
onde a elevação máxima é mais significativa (acima dos 1200 m em PI_FT, Fig. 4.36). As 
x (km) 
y (km) 
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secções zonais da Fig. 4.37 focam-se na região da costa oeste (marcada pela linha a vermelho na 
Fig. 4.38). 
 
Fig. 4.35 Mapa da orografia da Península Ibérica. A vermelho está marcada a Cordilheira Central Ibérica. (Imagem 
retirada da Wikipédia: http://pt.wikipedia.org/w/index.php?title=Sistema_Central&oldid=15283193). 
 
Olhando para as secções zonais de u que atravessam toda a PI (Fig. 4.36) observa-se que, tal 
como em PI_F, existe uma assimetria entre as costas este e oeste. As causas para esta assimetria 
na simulação PI_FT são análogas às de PI_F (ver secção 4.4): presença da DTS sobre África e 
do continente europeu a nordeste, que faz com que a norte e oeste (sobre o Oceano Atlântico) a 
pressão seja mais elevada, mesmo não estando presente o anticiclone dos Açores. 
Adicionalmente, a orografia deverá contribuir para esta assimetria devido às diferentes 
dimensões dos acidentes topográficos na vizinhança das diferentes linhas de costa, o que causa 
diferenças nos gradientes de temperatura, nas brisas de vale/montanha, no bloqueio do 
escoamento, etc.  
O máximo de u durante o dia em PI_FT (cerca de 7,2 m s-1) é consideravelmente superior em 
intensidade ao máximo de u na simulação PI_F (cerca de 4,2 m s-1), o que está de acordo com os 
resultados de Reichmann e Smith (2003). Segundo estes autores, este facto sugere uma 
interacção entre os escoamentos de brisa marítima e de brisa de vale, assim como gradientes 
horizontais de temperatura mais intensos devido ao aquecimento de uma superfície elevada, que 
se torna muito mais quente que a atmosfera à mesma altitude sobre o vale adjacente. A brisa de 
vale pode também actuar na direcção contrária à brisa marítima, como parece acontecer na 
encosta da montanha mais próxima da costa este às 1800 TU (i.e., em cerca de x=100 km na 
Fig. 4.36a). Nesta região, existe uma de brisa de vale que tem direcção oposta à brisa marítima 
na costa este, sendo provável que esta brisa de vale contribua para a intensidade e extensão 
reduzidas da brisa marítima nesta costa.  
Às 1800 TU o escoamento de retorno é, em geral, coerente com o escoamento junto à 
superfície: ou seja o primeiro tem direcção oposta, intensidade inferior e maior espessura em 
relação ao segundo (Fig. 4.36a). Adicionalmente existe um escoamento em altitude nas regiões 
costeiras, do lado do mar da linha de costa, direccionado para o interior da ilha, que se mantém 
durante dia e noite. Segundo Reichmann e Smith (2003), que obtiveram um escoamento 
semelhante nas suas simulações para uma ilha com um planalto idealizado, este corresponde a 
um escoamento de maior escala que está associado à depressão térmica, mas cujas causas não 
são claras. Em IQ_40º era visível um escoamento semelhante às 1800 TU (Fig. 4.6a), que 
poderá ser do mesmo tipo. Na simulação IQ_40º às 0600 TU é difícil dizer se existe este 
escoamento de larga escala pois, a existir, terá a mesma direcção do escoamento de retorno da 
circulação de brisa terrestre estabelecida. 
Os escoamentos intensos por volta de x=-200 km (Fig. 4.36), que são mais pronunciados de 
noite, não podem ser explicados apenas olhando para estas secções zonais, pois a explicação 
para estas intensidades deverá residir na distribuição da topografia sobre a PI como se verá mais 
37 
 
à frente. Este escoamento intenso durante a noite não apresenta um escoamento de retorno 
correspondente em altitude (Fig. 4.36b), como seria de esperar numa circulação de brisa típica. 
 
Fig. 4.36 Secções zonais de u (em m s-1), em y=0, às 1800 TU (a) e 0600 TU (a) para um dia do estado maduro da 
simulação PI_FT. 
 
Na Fig. 4.37 estão representadas secções zonais de u na vizinhança da linha de costa oeste, 
em y=0. Às 1200 TU (Fig. 4.37a) existe uma brisa marítima pouco profunda junto à superfície, 
localizada sobre terra logo a seguir à linha de costa. Junto à superfície das encostas da elevação 
orográfica existem dois máximos locais com direcções opostas, os quais correspondem às brisas 
de vale. Acima dos 800 m existe um escoamento para terra que corresponde ao escoamento de 
larga escala associado à depressão térmica, referido anteriormente. Sobre a brisa marítima existe 
um ligeiro escoamento de retorno, cuja espessura e intensidade são provavelmente limitadas 
pelo escoamento de larga escala. Sobre a brisa de vale na encosta oeste, o escoamento de larga 
escala é menos intenso, o que deverá ser causado pela interacção com o escoamento de retorno 
da brisa de vale. Este facto é mais visível às 1500 TU (Fig. 4.37b). Da mesma forma, sobre a 
brisa de vale na direcção do mar o escoamento em altitude é mais intenso, pois é reforçado pelo 
escoamento de retorno da brisa de vale. 
Às 1500 TU (Fig. 4.37b), o escoamento de brisa marítima e o escoamento de brisa de vale 
na encosta oeste parecem interagir, formando um escoamento mais intenso ao longo de 
praticamente toda a encosta. Na Fig. 4.38a é visível que o ar marítimo frio e estável 
(característico da brisa marítima) atinge a encosta a oeste, permitindo a interacção entre brisa 
marítima e brisa de vale. Ao longo da tarde esta brisa reforçada aumenta de intensidade e é 
advectada, penetrando cada vez mais em terra. A brisa de vale na encosta este (que sopra na 
direcção do mar) é menos intensa do que a brisa na direcção oposta, uma vez que não é 
reforçada pela brisa marítima e que os gradientes de temperatura são muito mais intensos para o 
lado do mar do que para o lado de terra (Fig. 4.38). Adicionalmente este escoamento opõe-se ao 
escoamento de larga escala de oeste assim como à brisa da encosta oeste, o qual transpõe o 
cume durante a tarde, fazendo com que o escoamento de brisa de vale na encosta este acabe por 
desaparecer às 1800 TU (Fig. 4.37c). Este resultado é idêntico ao obtido por Soares (1996) 
numa situação semelhante. Às 1800 TU (Fig. 4.37c) observa-se que o máximo do escoamento 
de oeste transpôs o cume, provavelmente devido à advecção (na Fig. 4.38b também é visível 
que o ar frio e estável tranpôs o cume). Mais para este (em cerca de x=-300 km) forma-se outro 
máximo de u, que deverá resultar de características tridimensionais do domínio e será analisado 
mais à frente.  
A transição entre as 1800 TU e as 2100 TU é bastante complicada. Na encosta do lado do 
mar já se faz sentir a brisa de montanha: escoamento muito pouco profundo a descer a encosta, 
na direcção do mar (Fig. 4.37d). Na encosta este o escoamento para este é agora mais intenso do 
que às 1800 TU. Este escoamento é complexo podendo ter várias origens: a brisa marítima e de 
vale para oeste advectadas que transpuseram o cume, a brisa de montanha na encosta este (nos 
primeiros metros junto à superfície), o escoamento de larga escala de oeste, um escoamento 
causado por características tridimensionais do domínio ou por uma combinação destes factores. 
Na encosta oeste, às 0000 TU (Fig. 4.37e), o escoamento de brisa de montanha pouco profundo 
torna-se mais claro. Junto à linha de costa existe um escoamento de brisa terrestre, que poderá 
a) b) 
x (km) x (km) 
z (m) 
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estar a interagir com a brisa de montanha. Na encosta este também existe brisa de montanha 
junto à superfície, que interage com o escoamento de larga escala de oeste.  
 
 
 
 
Fig. 4.37 Secções zonais de u (em m s-1), em y=0, na vizinhança da linha de costa oeste da PI às 1200 TU (a), 1500 
TU (b), 1800 TU (c), 2100 TU (d), 0000 TU (e), 0300 TU (f), 0600 TU (g) e 0900 TU (h), para um dia do estado 
maduro da simulação PI_FT. A linha de costa está marcada pela linha a vermelho tracejado em cerca de x=-425 km. 
 
 
c) d) 
e) f) 
a) b) 
g) h) 
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z (m) 
z (m) 
z (m) 
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Fig. 4.38 Secções zonais de θ (em K), em y=0, na vizinhança da costa oeste da PI às 1500 TU (a) e às 1800 TU (b), 
para um dia do estado maduro da simulação PI_FT. 
 
Às 0300 TU (Fig. 4.37f) a situação é semelhante às 0000 TU, mas com maior intensidade do 
escoamento na direcção do mar. Na encosta este começa a ser visível um escoamento de este, 
que se opõe à brisa de montanha. Finalmente às 0600 TU e 0900 TU (Figs. 4.37f,g) este 
escoamento de este em cerca de x=-300 km torna-se muito intenso, subindo a encosta este, 
soprando na direcção oposta à brisa de montanha que deixa de ser visível. Este escoamento 
corresponde ao escoamento intenso que se observou na secção zonal da PI completa (Fig. 
4.36b). Tal como foi referido, deverá ter causas tridimensionais como se verá mais à frente. 
A fase da circulação de brisa marítima na região costeira é alterada pela presença da 
orografia, ou seja pela interacção com as brisas de vale e montanha, passando o máximo de 
intensidade do escoamento perpendicular à linha de costa para as 2100TU (Fig. 4.32d), à 
semelhança do que aconteceu nos resultados de Reichmann e Smith (2003), onde se concluiu 
que, numa ilha quadrada com um planalto central idealizado, os máximos da brisa vêm 
atrasados de cerca de duas horas e meia em relação ao caso plano. 
Na Fig. 4.39 está representado o campo do vento horizontal a 10 m na vizinhança da secção 
zonal da Fig. 4.37. Às 1500 TU observam-se vários exemplos de linhas de convergência: 
associadas à frente de brisa marítima (na região costeira mais a sul da figura); associadas à 
convergência das brisas de vale na zona do cume da orografia (região de maior elevação da 
superfície na figura), e ainda, associadas à convergência a jusante do obstáculo topográfico 
entre o escoamento que transpõe a orografia e o escoamento que é obrigado a contornar o 
obstáculo topográfico (em cerca de x= -325 km e y=50 km, que corresponde à Serra da Estrela3, 
a qual faz parte da Cordilheira Central). Existem mais tipos de linhas de convergência como as 
que são causadas pela convergência de frentes de brisa em regiões com linhas costeiras 
perpendiculares, como acontece no caso do canto sudoeste de Portugal, estudado por Soares 
(1996) e por Salgado (2006), no qual existe ainda interacção com as serras Algarvias e com 
Serra Morena (visível na Fig. 4.33). De facto, quando existe orografia próxima da linha costeira, 
a interacção da brisa marítima com a orografia é importante na determinação das linhas de 
convergência (Salgado, 2006). Comparando os painéis (a) e (b) da Fig. 4.39, que correspondem 
às 1500 TU e às 1800 TU respectivamente, é visível que as linhas de convergência evoluem ao 
longo da tarde, sendo advectadas com o escoamento e variando a sua intensidade. 
Às 1800 TU (Fig. 4.39b) observa-se que quando o escoamento de noroeste vindo do mar 
entra em terra e atinge o acidente topográfico na região da Serra da Estrela, existe uma 
amplificação da intensidade do escoamento pela orografia na encosta a montante, que 
corresponde à interacção entre a brisa marítima e a brisa de vale. Ao mesmo tempo, parte do 
escoamento é obrigado a contornar a região de maior elevação quer por norte quer por sul. A sul 
de y=0 existe uma zona de gradiente topográfico relevante, onde escoamento contorna o 
obstáculo orográfico. Verifica-se que o escoamento intenso para este que surgia em x=-300 km 
                                                           
3
 Tal como havia sido referido na secção 2.4, a resolução horizontal de 10 km é demasiado grosseira para 
resolver com detalhe a topografia da PI. Pode-se ver na Fig. 4.38 que na região da Serra da Estrela o 
máximo da altura da topografia é inferior a 1000 m, enquanto na realidade o pico da Serra da Estrela tem 
mais de 1900 m. 
a) b) 
x (km) x (km) 
z (m) 
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na secção zonal analisada (marcada pela linha a vermelho na Fig.4.37) às 1800 TU, corresponde 
ao escoamento que foi obrigado a contornar a elevação e depois se junta ao escoamento que 
transpôs o obstáculo orográfico, a jusante deste.  
 
 
 
Fig. 4.39 Mapa do vento horizontal a 10 m, na região vizinha à secção zonal dos gráficos da Fig. 4.37 (marcada pela 
linha a vermelho), num dia do estado maduro da simulação PI_FT às 1500 TU (a), 1800 TU (b) e 0600 TU (c). Os 
vectores do vento horizontal estão representados em todos os pontos da grelha. Na escala de cores está representada a 
altura da topografia (em m). A linha de costa está representada pelas várias linhas pretas paralelas. 
 
Às 0600 TU (Fig. 4.39c) a estrutura do escoamento a 10 m é essencialmente dominada pelas 
brisas de montanha no interior da PI, por brisas terrestres junto à linha de costa e por um 
escoamento de norte sobre o mar que se mantém durante a noite, embora com intensidade 
menor do que durante o dia, à semelhança do que acontece com o gradiente de pressão na costa 
oeste (Fig. 4.20). Na Fig. 4.39c observa-se que o escoamento intenso para oeste, em cerca de 
x=-300 km, que se verifica nas secções zonais da Fig. 4.37 durante a noite, é causado pela 
convergência das brisas de montanha da Cordilheira Central no vale adjacente, o qual é 
x (km) 
y (km) 
y (km) 
y (km) 
a) 
b) 
c) 
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atravessado pelas secções zonais (linha a vermelho na Fig. 4.39). Parece também existir uma 
aceleração do escoamento devida à passagem entre duas elevações topográficas a este de x=-150 
km, que vai convergir para o mesmo local. Neste vale forma-se uma “cold-pool” durante a noite 
devido a esta convergência de escoamentos de ar frio que desce as encostas da montanha, como 
se pode ver na Fig. 4.40 onde estão representados os perfis de θ num ponto no vale (x=-250 km, 
y=0) e num ponto mais a norte sobre a topografia (x=-250 km, y=50km). Sobre o vale existe 
uma camada de ar relativamente frio e estável com uma espessura de cerca de 500m. Sobre a 
montanha existe uma camada estável pouco profunda (cerca de 100 m), na qual as temperaturas 
são inferiores às temperaturas sobre o vale à mesma altitude, o que origina o escoamento de 
brisa de montanha pouco profundo. Durante a noite a posição das linhas de convergência parece 
estar associada à existência de vales, onde convergem os ventos catabáticos provenientes das 
montanhas adjacentes. Ou seja, a Fig. 4.39c sugere que durante a noite as linhas de 
convergência se deslocam para os vales adjacentes às elevações orográficas. 
 
 
Fig. 4.40. Perfis verticais da temperatura potencial às 0600 TU, num dia do estado maduro da simulação PI_FT, (a) 
num ponto sobre a Cordilheira Central Ibérica (x=-250 km, y=0) e (b) num ponto sobre o vale adjacente (x=-250 km, 
y= 50 km). A linha vermelha representa a altitude da superfície nos pontos respectivos. 
 
 
4.6 Simulação Real 
 
A simulação PI_REAL é a única simulação do presente trabalho (ver tabela 3.1) na qual 
existe humidade, nuvens, precipitação, gelo e neve, assim como condições iniciais não 
homogéneas na horizontal. É também a única simulação que é forçada mais que uma vez ao 
longo da simulação, sendo os vários campos de variáveis forçados nas fronteiras com dados 
reais no início e a intervalos de 6 horas durante toda a simulação, que dura 48 horas. Isto 
implica que, em relação a PI_FT, a simulação PI_REAL tem representadas adicionalmente a 
situação sinóptica e a água na atmosfera nas suas diversas fases. Na presente secção será 
analisado o primeiro dia da simulação PI_REAL, que corresponde ao dia cujos campos de 
variáveis às 0600 TU foram usados como base para inicializar todas as simulações 
anteriormente apresentadas. Adicionalmente, como simulação real que é, esta é a única 
simulação que não usa a aproximação do plano-f, correspondendo as latitudes dos pontos da 
grelha às latitudes reais. Segundo Spengler et al. (2005), que estudaram a influência da variação 
da latitude numa depressão térmica sobre uma ilha quadrada: “a introdução do efeito-β tem 
apenas um pequeno efeito nos resultados, sendo o principal efeito a introdução de uma 
assimetria meridional na penetração em terra da frente de brisa”.  
Como são introduzidos vários processos ao mesmo tempo nesta simulação, é muito difícil 
compreender o efeito de cada um deles em separado. De facto, esta simulação serve apenas para 
compreender como seria a situação real no dia em que se basearam os perfis usados e dar 
alguma informação sobre as condições sinópticas de Verão na PI. A comparação dos resultados 
das simulações anteriores com casos típicos de DTI é mais interessante quando é feita com os 
resultados de HC03, que representam uma média climática da DTI, e com os resultados de 
a) b) 
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Salgado (2006) que representam um caso típico de DTI. O dia escolhido como base para estas 
simulações não foi escolhido de propósito como característico de DTI, uma vez que em todas as 
simulações idealizadas os perfis iniciais são homogéneos e baseiam-se num ponto sobre o mar 
que está suficientemente afastado de terra, sendo portanto pouco afectado pela presença da DTI. 
Ver-se-á nesta secção que de facto este dia escolhido não corresponde a um dia típico de DTI. 
No primeiro dia da simulação PI_REAL o máximo de intensidade da depressão térmica 
sobre a PI ocorre às 1800 TU (Fig. 4.41a), à semelhança do que aconteceu nas simulações 
anteriores. A esta hora o campo da pnmm apresenta uma distribuição bastante complexa, sendo 
possível identificar três regiões distintas de mínimos da pnmm sobre a PI, enquanto nas 
simulações anteriores só existia uma região de mínimo. A primeira região tem praticamente a 
mesma intensidade (entre 1014 e 1015 hPa) e localização (a sul da Cordilheira Central Ibérica) 
que o centro de depressão observado em PI_FT (Fig. 4.28a). Imediatamente a norte e a sul deste 
centro existem dois mínimos locais de pnmm, com intensidades semelhantes, que se consideram 
como fazendo parte do primeiro centro de depressão. O segundo centro de depressão localiza-se 
na região sul da PI, com um mínimo de pressão menor que o primeiro centro (entre 1013 e 1014 
hPa). Este segundo centro distingue-se do primeiro pois parece estar associado à presença da 
DTS, cuja influência aparentemente se estende até à região sul da PI, como se pode ver pela 
distribuição das isóbaras (Fig. 4.41a). Possivelmente é a interacção com a DTS que provoca que 
este seja o mínimo da pnmm sobre a PI. O terceiro centro localiza-se a sudoeste dos Pirinéus (vale 
do rio Ebro) e é o menos intenso dos três em termos de valor mínimo da pnmm (entre 1015 e 1016 
hPa). Na Fig. 4.41a é também claro que a presença das condições sinópticas, nomeadamente do 
anticiclone dos Açores sobre o Atlântico provoca valores maiores da pnmm sobre o Atlântico e 
gradientes mais intensos da pnmm a norte, noroeste, oeste e sudoeste da PI, relativamente às 
simulações apresentadas nas secções anteriores. 
 
Fig. 4.41. Mapa horizontal da pressão reduzida ao nível médio do mar (isolinhas), em hPa, à qual se subtraiu 1000 
hPa. Na escala de cores está representada a altitude da topografia (em m). O painel (a) corresponde às 1800TU e (b) 
às 0600TU para o primeiro dia da simulação PI_REAL. 
 
No que diz respeito aos critérios de HC03 para a identificação da depressão térmica 
característica do Verão na PI (ver secção 4.4), é possível observar na Fig. 4.41a que mais uma 
vez é trivial que os critérios i e ii são cumpridos, pois a pnmm é sempre superior a 1011 hPa e, 
como tal, é também superior a 1002 hPa. Observando a altitude da superfície dos 925 hPa (Fig. 
4.42a) verifica-se que sobre a PI se podem identificar duas regiões de depressão: uma maior que 
ocupa quase toda a região centro e sul da PI, e outra no nordeste da PI, junto aos Pirinéus. Esta 
segunda região coincide com o terceiro centro de depressão identificado acima, enquanto a 
primeira região engloba os dois primeiros centros. Este facto sugere que os dois primeiros 
centros são o mesmo, embora se possa fazer a distinção do centro de depressão a sul (ou seja o 
segundo centro) uma vez que este é mais afectado pela DTS e como tal apresenta valores 
menores de pnmm. Também é interessante notar que o mínimo da altitude dos 925 hPa sobre a PI 
não é coincidente com nenhum dos mínimos da pnmm.  
Nesta simulação, a altitude da superfície dos 925 hPa não cresce do interior para a periferia 
da PI (Fig. 4.42a), uma vez que existe um mínimo local no nordeste da PI (correspondente ao 
b) a) 
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terceiro centro de depressão) e outro a sul da PI. Logo o critério v de HC03 não é cumprido. 
Adicionalmente a altitude da superfície dos 925 hPa é menor sobre o norte do continente 
Africano do que sobre a PI. Este facto, que já se havia verificado em PI_FT, significa que existe 
a DTS mais intensa que a DTI. Na simulação PI_FT considerou-se que a DTI era separável da 
DTS. Mas existe uma diferença relevante entre as duas simulações: em PI_FT o critério iv era 
cumprido, mas em PI_REAL o critério iv não é cumprido (Fig. 4.42b), pois se olharmos para a 
variação da pnmm num ponto na região sudeste da PI entre as 0600 TU e as 1800 TU a intervalos 
de 6 horas, verificamos que a pnmm varia muito pouco, tendo tendência ligeiramente positiva 
durante as primeiras 6 horas. Segundo HC03 o não cumprimento desta condição iv implica que 
a DTI não é distinguível da DTS. Esta afirmação é apoiada pela influência que a DTS parece 
exercer no sul da PI no campo da pnmm (Fig. 4.41a). 
Conclui-se então que o dia nos quais se basearam os dados das simulações idealizadas do 
presente trabalho não é um dia típico de depressão térmica sobre a PI, uma vez que a influência 
da DTS se estende até à região sul da PI, influenciando a DTI, i.e. existe DTI mas esta não é 
separável da DTS. Este facto não invalida qualquer dos resultados anteriores, que são 
independentes das condições sinópticas e que mostraram boa concordância com os estudos de 
depressões térmicas anteriores. De facto, estes resultados mostram a importância que as 
condições sinópticas desempenham na DTI e na sua interacção com a DTS. 
 
Fig. 4.42. (a) Mapa da altura do geopotencial (em m) da superfície dos 925 hPa às 1800 TU do primeiro dia da 
simulação PI_REAL. (b) Evolução temporal da pnmm num ponto na região sudeste da PI, entre as 0600 TU e 1800 TU 
no primeiro dia da simulação PI_REAL. A azul está representada a curva dados a intervalos de 3 horas e a vermelho 
a intervalos de 6 horas, começando às 0600 TU. 
 
  
a) b) 
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5. Conclusões 
 
A formação da depressão térmica sobre a PI, que ocorre frequentemente durante os meses de 
Verão, pode ser explicada em termos de uma resposta ao aquecimento diferencial terra-mar, 
sendo as circulações associadas, ciclónica junto à superfície e anticiclónica em altitude, devidas 
à deflexão da circulação de brisa marítima pela força de Coriolis. A teoria linear de brisas 
permite uma análise qualitativa com bastante sucesso dos resultados obtidos em simulações 
idealizadas, realizadas com um modelo numérico de mesoscala. A partir deste tratamento 
altamente idealizado, verificou-se que o parâmetro a=f2+λ2-ω2 determina o tipo de resposta 
atmosférica ao gradiente de aquecimento associado à linha de costa. Ou seja, a força de Coriolis 
(que transfere energia da componente perpendicular à linha de costa para a componente paralela 
à linha de costa), o atrito e o ciclo diurno de aquecimento são determinantes para a circulação de 
brisa marítima. A teoria linear prevê também que o atrito introduz um desfasamento entre a 
circulação de brisa marítima e o aquecimento, atrasando a circulação quando a>0 e diminuindo 
o atraso quando a<0.  
As simulações do WRF validaram estas conclusões da teoria linear, aplicáveis na ausência 
de escoamento de fundo: a 40º N (onde α>0) a circulação  de brisa está confinada à vizinhança 
da linha de costa e para um máximo do aquecimento às 1200 TU, o máximo de intensidade da 
circulação de brisa marítima ocorrerá durante a tarde; no equador (onde α<0 ) a circulação de 
brisa terá uma grande extensão horizontal (especialmente sobre o mar onde a rugosidade da 
superfície é pequena) e para um máximo do aquecimento às 1200 TU, o máximo de intensidade 
da circulação de brisa marítima ocorrerá algumas horas antes das 0000 TU. Estas simulações 
não permitiram retirar conclusões definitivas sobre a propagação de ondas gravítico-inerciais 
associadas às circulações de brisa marítima nas latitudes baixas, previstas pela teoria linear, 
embora tenham surgido alguns indícios da sua propagação nos resultados da simulação IQ_0º. 
Este aspecto carece de estudo mais aprofundado, para verificar (ou não) a sua existência em 
situações reais. 
Ao contrário do que é assumido na teoria linear, existe uma assimetria na intensidade do 
aquecimento entre dia e noite. A razão é que durante a noite se forma uma camada limite estável 
junto à superfície terrestre, onde as trocas de calor se fazem essencialmente por processos 
radiativos e de condução, os quais são muito menos eficientes a transportar energia do que os 
processos turbulentos, que ocorrem na camada limite de mistura que se forma durante o dia. 
Esta assimetria na intensidade do fluxo de calor em conjunto com a ausência do efeito de 
Coriolis, fazem com que no equador não exista formação de circulação de brisa terrestre durante 
a noite, mantendo-se a circulação de brisa marítima ao longo de todo o ciclo diurno. Já a 40º N 
há formação de circulação de brisa terrestre durante a noite, com um intensidade considerável, 
apesar de também existir uma clara assimetria nos fluxos de calor entre dia e noite, o que 
demonstra a importância que o efeito de Coriolis desempenha nesta reversão. A brisa terrestre a 
40º N apresenta uma espessura superior à camada limite estável, estendendo-se até níveis onde 
existe uma intensa camada residual (mais quente do que o ar sobre o mar ao mesmo nível), o 
que é revelador da complexidade das relações entre os campos da temperatura, pressão, do 
efeito de Coriolis e das circulações de brisa. 
A introdução de um escoamento de fundo geostrófico de oeste é responsável por uma maior 
advecção de ar frio marítimo, causando uma diminuição da intensidade do escoamento de brisa 
marítima e dos gradientes de temperatura e de pressão (particularmente na costa oeste), assim 
como a deslocação da depressão térmica para este. A presença do escoamento de fundo poderá 
causar a propagação de ondas gravítico-inerciais a jusante da ilha, análogas às ondas de 
sotavento que se formam devido à presença de montanhas, com a diferença de o mecanismo 
forçador não ser a orografia, mas sim o aquecimento diabático sobre a ilha. 
A introdução da geometria real da linha de costa da PI e das massas de terra adjacentes à PI, 
provocam uma assimetria no escoamento e nos gradientes de pressão e temperatura entre as 
linhas de costa da PI: tanto entre este e oeste como entre norte e sul. De uma forma geral os 
gradientes terra-mar e o respectivo escoamento são mais intensos a norte e oeste devido à 
presença do Oceano Atlântico, onde as pressões são mais elevadas, mesmo quando não 
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consideramos a presença do anticiclone dos Açores. A sul e sudeste da PI faz-se sentir a 
influência da DTS, que se forma o norte de África, causando pressões mais baixas na região 
adjacente. A DTS também tem associada uma circulação ciclónica junto à superfície, cujo ramo 
norte corresponde a um escoamento de este, localizado a sul e a este da PI. Esta circulação 
devida à DTS sobrepõe-se à circulação associada à DTI, que tem direcção oposta nesta região. 
Assim, verifica-se que a circulação ciclónica em torno da PI, devida à DTI, não fecha por 
completo devido à presença da DTS e de uma faixa de terra a nordeste da PI, na região dos 
Pirenéus, onde o escoamento deverá ser dominado por brisas de vale e montanha que poderão 
interagir com outros efeitos complexos (como bloqueios topográficos e deflexão do 
escoamento), que carecem de estudo mais pormenorizado. 
Na ausência de orografia, o escoamento na camada limite sobre a PI organiza-se na forma de 
uma linha de convergência a alguns quilómetros da linha de costa do lado de terra, que 
corresponde à frente de brisa. Na região interior da PI praticamente não existe vento relevante. 
A introdução da orografia altera bastante a estrutura do escoamento no interior da PI, onde 
surgem circulações relativamente intensas associadas a brisas de vale (montanha) durante o dia 
(noite), que interagem entre si, com a orografia e, quando se aproximam das linhas de costa, 
com as brisas costeiras. Este facto, faz com que, na presença de orografia, o escoamento no 
interior da PI se passe a organizar na forma de linhas de convergência, tal como foi sugerido por 
Millán (2000) e Salgado (2006). Durante a tarde estas linhas de convergência estão associadas 
às frentes de brisa, à convergência de brisas de vale sobre as montanhas, à convergência causada 
pelo escoamento que é obrigado a contornar obstáculos topográficos, ou a uma interacção 
complexa entre mais do que um dos factores anteriores. Estas linhas de convergência evoluem 
ao longo da tarde, sendo advectadas e variando a sua intensidade. Durante a noite as linhas de 
convergência formam-se essencialmente devido à convergência de brisas de montanha nos vales 
adjacentes. Os dados ERA usados nos estudos da DTI realizados por Portela e Castro (1996) e 
HC03 não têm resolução suficiente para resolver esta estrutura em linhas de convergência, 
dando um resultado provavelmente incorrecto da estrutura do campo da 
divergência/convergência do vento horizontal. A velocidade vertical na camada limite está 
intimamente ligada ao campo da convergência/divergência horizontal do vento horizontal, 
sendo portanto importante a determinação correcta deste campo. 
Se existirem elevações topográficas na vizinhança da linha de costa, existirá uma interacção 
entre brisas marítimas (terrestres) e brisas de vale (montanha) provocando uma intensidade 
consideravelmente maior do escoamento nas encostas viradas para o mar. A presença de 
passagens entre montanhas é também importante, causando em geral uma intensificação do 
escoamento junto à superfície. Verificou-se ainda que a presença da orografia, assim com uma 
maior aridez do solo, provoca a intensificação da depressão térmica, tal como previsto por 
Gaertner et al. (1993). 
Existem outros factores que deverão ter uma influência relevante na formação e evolução da 
DTI, os quais foram ainda pouco estudados, como por exemlo a situação sinóptica (com 
particular destaque para o anticiclone dos Açores), a água na atmosfera e as respectivas 
transições de fase e as diferenças na SST entre o Atlântico e o Mediterrâneo (incluindo a 
possível influência do afloramento costeiro no Verão na costa oeste da PI). Uma análise 
superficial ao escoamento da simulação PI_REAL (não incluída neste trabalho) sugere que, 
numa situação real, a circulação sinóptica em altitude deverá alterar significativamente, ou 
mesmo sobrepor-se por completo, aos escoamentos em altitude associados à depressão térmica 
previstos pelas simulações idealizadas, i.e. a circulação anticiclónica, os escoamentos de retorno 
das circulações de brisa e o escoamento de larga escala para o interior da PI. 
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Anexo A – Deduções da Teoria Linear 
A.1 Equação para a função de corrente com atrito 
I. Derivando a Eq. (2.1) em ordem a z: 
 

          
 
II. Derivando a Eq. (2.3) em ordem a x e subtraindo o resultado a I: 
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III. Fazendo  5b	5# :  
       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   
IV. Fazendo M 553  N cc  ccc: 
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V. Derivando a Eq. (2.4) em ordem a x e subtraindo o resultado a cd: 
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 ? 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VI. Aplicando a definição de função de corrente a V obtém-se: 
 
>
   
  ? 4  >
   
  ? 4    
 
VII. Usando a Eq. (2.6) para separar a função de aquecimento na sua dependência espacial e 
temporal. Separando a função de corrente nas suas componentes real e imaginária e 
considerando apenas a parte real do resultado obtém-se 
 
;  (< 48  ;  (< 48  =( >4:  4: ?  / @AB'(	 
 
VIII. A frequência diurna ω é cerca de 7×10-5 s-1 enquanto N, numa atmosfera típica, é da ordem 
de 10-2 s-1 (Rotunno, 1983). Como o valor de λ é cerca de 2×10-5 s-1, podemos considerar 
que N2 >> λ2-ω2, tal como foi feito por Dalu e Pielke (1989). Obtém-se assim a Eq. (2.7): 
 
 48  ;  (< 48  =( >4:  4: ?  / @AB'(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A.2 Evolução temporal da circulação de brisa marítima (caso com atrito) 
Desprezando os ramos verticais na Eq. (2.8) e derivando-a em ordem ao tempo vem: GDG  E gGG   	  GG   	h GH7J.  
 
Notando que na teoria linear 
"i"3  5i53  e substituindo a Eq. (2.1) vem: 
 GDG   E ;  	    	<GH7J.  E g   	     	h G
H
7J.  E ;  	    	<GH7J. e e GDG   E ;  	    	<GH7J. ;      	        		       	        		<  D e 
Mas     	     logo GDG   E ;  	    	<GH7J.        	        		  D 
 
Pela aproximação hidrostática vem, da Eq. (2.3), que:    j     	  E   	GH#J  
Obtemos então: GDG   E ;  	    	<GH7J.  E ;    	      	<GH#J  D 
 
Derivando novamente em ordem ao tempo: GDG   E g   	     	h GH7J. E g     	       	h GH#J   GDG  
 
Usando as Eqs. (2.2) e (2.4) (desprezando o termo em w pois estamos na aproximação 
hidrostática tal como foi feito por Rotunno (1983)) e usando a expressão para dC/dt: 
 GDG   E ;  	    	<GH7J.   E ;  	    	<G
H
7J. E ;    	      	<GH#J  E ;    	      	<GH#J   GDG f 
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f GDG  D   
GDG  D   GDG E ;   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   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f ] GG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     = GG^D  E ;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  	     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Da Eq. (7) podemos ver que se  k 0123 então também 4 k 0123 logo também D k 0123b 
Tendo isto em conta e usando a Eq. (2.6) para a função de aquecimento, pode-se obter a 
expressão para C na forma: 
D  0123    (  9=(	E ;/   	  /  	<H#J G 
 
A fracção no termo do lado direito pode ser escrita na forma: 
 @AB(	  9 Blm(	    (  9=(	 
 
Para dividir esta expressão complexa na sua parte real e imaginária, multiplicam-se o numerador 
e o denominador pelo conjugado do denominador: @AB(	  9 Blm(	n    (	  9=(o n
    (	  9=(on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Obtém-se assim a Eq. (2.9): 
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Anexo B – Vento Geostrófico 
Partindo de (3.7) !   ST  
PU  ST T PU 
 
Recorrendo à equação hidrostática: P  T (B.1) 
Vem que !   ST  
TU  ST T PU (B.2) 
A partir da lei dos gases ideais: 
P  TX"Y (B.3) 
Pode-se escrever que: TU  SX"Y 
PU  PX"Y 
YU (B.4) 
Dividindo esta expressão por ρ: ST TU  SP 
PU  SY 
YU (B.5) 
Então, substituindo B.5 em B.2 obtém-se: !   sSP 
PU  SY 
YUt  ST T PU (B.6) 
Como o campo da temperatura é homogéneo na horizontal: !  P 
PU  ST T PU   
 P  ST T PU 
 
(B.7) 
Pela definição do vento geostrófico zonal: 
!   ST PU (B.8) 
A partir de B.8 pode-se obter uma expressão do gradiente meridonal de pressão que pode então 
ser substituída em B.7: !  
 P  ST T!T   
P  ST T!T   
TP  ST T! 
(B.9) 
Analogamente a B.5 pode-se escrever que: ST T  SP 
P  SY 
Y (B.10) 
Substituindo B.10 em B.9: !  sTP  SP 
P  SY 
Yt! (B.11) 
Voltando a substituir a equação hidrostática (B.1): 
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!  sTP  TP  SY 
Yt! 
 
(B.12) 
Obtém-se assim a expressão 3.8: 
 !  SY 
Y! 
 
 
 
 
